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Kurzfassung
Das Untersuchungsgebiet Dronning Maud Land (DML) umfasst einschließlich des Weddell
Meeres und der Lazarev See in etwa das Gebiet zwischen der geographischen La¨nge
15◦W und 15◦E und der geographischen Breite 68◦S und 75◦S - eine Fla¨che von u¨ber
1.500.000 km2. Geologisch und tektonisch betrachtet pra¨gten drei markante Ereignisse
das heutige DML: Erstens die Grenvillische Orogenese vor ca. 1.1 Ga, verursacht durch
die Bildung des Großkontinentes Rodinia, zweitens die Panafrikanische Orogenese vor ca.
500 Ma, die durch den Zusammenstoß von West- und Ostgondwana den Großkontinent
Gondwana formte, und drittens der Zerfall Gondwanas vor ca. 180 Ma, der in der heutigen
Lazarev See initiiert worden war.
Die Grundlage dieser Arbeit bilden seismologische, refraktionsseismische und aerogravi-
metrische Datensa¨tze, durch deren Kombination sich der strukturelle Aufbau ebenso wie
die ra¨umliche Variation der Lithospha¨renma¨chtigkeit untersuchen la¨sst. Letztere ist essen-
tiell fu¨r die Bestimmung des regionalen Geoids, welches das Hauptziel des VISA-Projektes
ist. Im Rahmen dieses Projektes wurden unter anderem flugzeuggestu¨tzte Potentialfeld-,
Eisradar- und GPS-Messungen durchgefu¨hrt und zudem an ausgewa¨hlten Orten im DML
seismographische Stationen tempora¨r ausgebracht. Mithilfe der an diesen seismographi-
schen Stationen aufgezeichneten Erdbebenwellen konnten trotz der sehr kurzen Regi-
strierzeiten mit seismologischen Methoden Ru¨ckschlu¨sse u¨ber Struktur und Dynamik des
tieferen Untergrundes erhalten werden.
Durch eine Analyse der seismischen Anisotropie, welche die Aufspaltung von Scherwellen
beim Durchgang durch ein anisotropes Medium untersucht (sog. shear wave splitting),
konnte auf vergangene und rezente großfla¨chige Deformationsprozesse im Oberen Erd-
mantel geschlossen werden. Die Ergebnisse dieser Analyse sind im Untersuchungsgebiet
nicht einheitlich, gemeinsam haben sie jedoch ihre Ursache in den vergangenen Deforma-
tionsprozessen und nicht in einer rezenten Plattenbewegung. Im Speziellen verweist die
abrupte Richtungsa¨nderung der Schnellen Achsen im Bereich der Heimefront Scherzone
(westliches DML) auf eine Suturzone, die die mesoproterozoische Maudheim-Provinz von
dem su¨dlich angrenzenden Ostantarktischen Kraton trennt. Die beobachtete Aufspaltung
der Scherwellen in den Aufzeichnungen der russischen Station Novolazarevskaya (Novo,
zentrales DML) kann mit einem doppelschichtigen Anisotropiemodell des Oberen Man-
tels erkla¨rt werden. Inkonsistente Ergebnisse fu¨r die su¨dafrikanische Station Sanae IV
(SNAA) verweisen auf eine kompliziertere Struktur des tieferen Untergrundes.
v
Kurzfassung
Mithilfe der Berechnung von Receiver Funktionen, die auf der Konversion von teleseismi-
schen P- zu S-Wellen an seismischen Diskontinuita¨ten beruhen, konnten neben der Be-
stimmung der Krustenma¨chtigkeiten auch die vp/vs-Verha¨ltnisse ermittelt werden. Letz-
tere sind im Untersuchungsgebiet nicht einheitlich und klassifizieren die Krustenzusam-
mensetzung des zentralen DML als felsisch und die des westlichen DML als mafisch. Basal-
tische Intrusionen, die vermutlich auf den Gondwanazerfall im Jura zuru¨ckzufu¨hren sind,
erkla¨ren das erho¨hte vp/vs-Verha¨ltnis fu¨r die Station SNAA. Die ermittelten Krusten-
ma¨chtigkeiten zeigen, wie auch bereits publizierte refraktionsseismische Krustenquer-
schnitte im Untersuchungsgebiet, einen Kruste-Mantel-U¨bergang (Moho), der von der
Ku¨ste ausgehend in su¨dliche Richtung kontinuierlich abfa¨llt. Unter den Gebirgszu¨gen der
Heimefrontfjella und des Wohlthat-Massives nimmt die Krustenma¨chtigkeit einen maxi-
malen Wert von 50 km an. Orogene Wurzeln deuten sich zwar an, sie sind aber aufgrund
fehlender Randbedingungen vor allem su¨dlich der Gebirgszu¨ge nicht mit Bestimmtheit
zu identifizieren. Ein Vergleich der Mohotiefen mit anderen Fragmenten Gondwanas, z.B.
mit dem su¨dlichen Afrika, zeigt eine große A¨hnlichkeit.
Im Kottasgebirge (westliches DML) wurde im Su¨dsommer 1989/90 ein refraktionsseis-
misches Experiment durchgefu¨hrt. Das Profil verlief vom no¨rdlichen Vorland u¨ber das
Escarpment der Heimefrontfjella bis zum su¨dlich anschließenden Plateau. In der Moho-
topographie zeigt sich eine Stufe, die mehrere Kilometer hoch ist und als eine Suturzone
interpretiert wird. Sie trennt das kibarische Kottasgebirge vom su¨dlich anschließenden
Ostantarktischen Kraton.
Diese lokalen Informationen mu¨ndeten als Randbedingungen in eine 3D-Schweremodellie-
rung, die schließlich eine fla¨chendeckende Kartierung der Moho ermo¨glichte.
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Summary
The area of investigation, Dronning Maud Land (DML), comprises with the Weddell
Sea and the Lazarev Sea approximately the region between 15◦W and 15◦E longitude
and 68◦S and 75◦S latitude - a surface area of more than 1.500.000 km2. Three major
events formed the present-day geology and tectonic settings of DML: (1) the Grenvillian
Orogeny, ca. 1.1 Ga ago, caused by the formation of the supercontinent Rhodinia, (2)
the Panafrican Orogeny 500 Ma ago, forming the supercontinent Gondwana due to the
collison of West and East Gondwana, and (3) the break-up of Gondwana 180 Ma ago,
which started in the present-day Lazarev Sea.
Seismological, refraction seismic and aerogravity data-sets form the basis of this thesis.
The combination of these data-sets allows to investigate the structural composition and
the spatial variation of the lithospheric thickness. The latter is essential for the deter-
mination of the regional geoid, which is the main objective of the VISA-project. Within
the framework of this project airborne measurements of the potential field as well as
ice-penetrating radar and GPS-measurements have been carried out. Moreover, seismo-
graphic stations were temporarily deployed in various parts of DML. Despite their very
short operation time, applications of seismological methods to the recorded teleseismic
events yielded conclusions about the structure and dynamic of the deeper subsurface.
By analyses of seismic anisotropy, which investigates the splitting of shear waves tra-
versing an anisotropic medium (so-called shear wave splitting) conclusions were drawn
about past and recent regional deformation processes in the upper mantle. The results
of this study differ widely across the area of investigation, but share in common that
observed anisotropy originates in past deformation processes rather than in recent plate
motion. In particular, the abrupt change of the direction of the fast axis in the vicinity
of the Heimefront shear zone (western DML) refers to a suture separating the Mesopro-
terozoic Maudheim province from the more southern juxtaposed East Antarctic craton.
The observed shear wave splitting from recordings of the Russian base Novolazarevskaja
(Novo, central DML) can be explained with a double layered anisotropic model of the
upper mantle. Inconsistent results for the South African base Sanae IV (SNAA) refer to
complicated deeper structures.
By calculations of receiver functions, which are based on the conversion of teleseismic
P- to S-waves at seismic discontinuities, crustal depths and vp/vs-ratios could be estima-
ted. The latter are not uniform within the study area and classify the crustal composition
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of the central DML as felsic and that of the western DML as mafic. Basaltic intrusions,
probably originating from the jurassic Gondwana break-up, explain the higher vp/vs-ratio
for station SNAA.
The estimated crustal depths show a similar behaviour as formerly published refraction
seismic experiments of the study area: a crust-mantle-transition (Moho) that decrea-
ses stepless from the coast towards the south. Underneath the mountain ranges Heime-
frontfjella and Wohlthat Massif, the crustal depth approaches a maximum of 50 km,
indicative for an orogenic root. However, such an orogenic root cannot be identified un-
ambiguously due to the lack of boundary conditions especially south of the mountain
ranges. A comparison with the Moho depths from other fragments of Gondwana, e.g. the
southern Africa, shows high similarity.
In the Antarctic summer season 1989/90 a seismic refraction experiment was conducted
at the Kottas mountains (western DML). The profile spanned the northern foreland,
the entire escarpment of the Heimefrontfjella and the adjacent southern plateau. The
Moho topography shows an offset of several kilometers, which is interpreted as a suture.
It separates the Kibarian Kottas mountains from the adjacent southern East Antarctic
craton.
These local information served as boundary conditions for a 3D-gravity model, which
finally allowed the spatial mapping of the Moho.
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1 Einleitung
Die Antarktis nimmt unter allen Kontinenten eine Sonderstellung ein. Nicht nur, weil sie
heute nahezu vollsta¨ndig mit Eis bedeckt ist, sondern weil sie zu anderen Kontinenten eine
besondere Lage einnimmt. Gegenwa¨rtig ist die Antarktis von anderen Kontinenten iso-
liert, zu Zeiten der Existenz beider Großkontinente Rodinia vor ca. 1.1 Ga und Gondwana
vor ca. 500 Ma war sie der einzige Kontinent, der von anderen Landmassen umgeben war.
Sie nahm daher eine zentrale Position ein. Das Untersuchungsgebiet Dronning Maud Land
(DML) liegt am Rande der Antarktis zwischen ca. 15◦W-15◦E und 68◦S-75◦S und wur-
de durch diese markanten geologischen und tektonischen Vera¨nderungen stark gepra¨gt.
Heute finden sich beispielsweise Hinweise auf starken Vulkanismus bedingt durch den
Zerfall Gondwanas im Jura oder Hinweise auf Kontinent-Kontinent-Kollisionen, als die
beiden Großkontinente sich formten und infolgedessen die Gebirgszu¨ge im Untersuchungs-
gebiet entstanden. Die oberfla¨chennahen geologischen Strukturen und Gesteine ko¨nnen
einen Aufschluss u¨ber die bis ins Archaikum zuru¨ckgehende Entwicklungsgeschichte ge-
ben, allerdings ist aufgrund der nahezu vollsta¨ndigen Eisbedeckung eine fla¨chendeckende
Kartierung geologischer Strukturen ausgeschlossen.
Parallel zu den geologischen Strukturuntersuchungen wurde in den vergangenen Jahren
mit einer Vielzahl an geophysikalischen Methoden versucht, neben der Entwicklungs-
geschichte Antarktikas auch ihre lithospha¨rische Struktur zu verstehen. So erzielten die
ersten refraktionsseismischen Experimente im Jahre 1969 einen Einblick in lokale Krusten-
strukturen (z.B. Kogan, 1992), Untersuchungen von teleseismischen Oberfla¨chenwellen
erlaubten eine regionale Aussage u¨ber die Lithospha¨renstruktur (z.B. Roult & Rouland,
1994), und die ersten aerogravimetrischen Messungen im Jahre 1978 fu¨hrten im Bereich
des Weddell Meeres zu der ersten fla¨chendeckenden Karte gravimetrischer Anomalien
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(Aleshkova et al., 2000). Obwohl sich mehr und mehr seismische Detailinformationen
durch die Anwendung unterschiedlicher geophysikalischer Methoden ermitteln lassen, ist
im Vergleich zu anderen Kontinenten nach wie vor wenig bekannt.
Mit verha¨ltnisma¨ßig geringem Aufwand lassen sich tieferliegende Strukturen des Unter-
grundes mit den Aufzeichnungen portabler seismographischer Stationen untersuchen. Mit
Hilfe von Erdbebenwellen ko¨nnen diese Strukturen durch die Anwendung seismologischer
Methoden abgebildet werden. Im Rahmen des VISA-Projektes, das als ein typisches
Beispiel fu¨r interdisziplina¨re Zusammenarbeit angesehen werden kann, wurde ein tem-
pora¨res seismographisches Netzwerk im DML installiert.
Die Datensa¨tze wurden in dieser Dissertation unter anderem dazu verwendet, rezente oder
vergangene tektonische Vorga¨nge im Oberen Erdmantel durch die Untersuchung seismi-
scher Anisotropie zu erfassen (siehe Kapitel 2). Das Prinzip der seismischen Anisotropie
beruht auf der Aufspaltung einer linear polarisierten Schwerwelle in zwei orthogonal zuein-
ander polarisierte Teilwellen beim Durchgang eines anisotropen Mediums (Silver & Chan,
1991). Dieses Pha¨nomen wird auch shear wave splitting genannt und geschieht vorzugs-
weise im Oberen Erdmantel. Dessen anisotrope Minerale (z.B. Olivin) werden/wurden
durch Deformationsvorga¨nge eingeregelt. Solche großra¨umigen Deformationen ko¨nnen in
der Vergangenheit stattgefunden haben (fossile Anisotropie) oder durch rezente Platten-
bewegung erzeugt worden sein. Die Frage, welche Art des Deformationsprozesses - rezent
oder fossil - die seismische Anisotropie im Untersuchungsgebiet verursacht(e), wird in
Kapitel 2 beantwortet.
Eine weitere seismologische Methode verhalf zu neuen Erkenntnissen. Durch die Berech-
nung von Receiver Funktionen konnten Krustenma¨chtigkeiten unterhalb der seismo-
graphischen Stationen bestimmt werden (siehe Kapitel 3). Das Prinzip der Receiver
Funktion basiert auf der Konversion einer teleseismischen Kompressionswelle (P-Welle)
zur Scherwelle (S-Welle) an Diskontinuita¨ten, z.B. am U¨bergang von Kruste zum tieferlie-
genden Mantel (Moho). Da beide Wellen unterschiedliche Wellengeschwindigkeiten haben,
kann aus ihrem Zeitversatz auf die Tiefe der Diskontinuita¨t, welche die Konversion erzeug-
te, geschlossen werden. Eine alternative Methode zur Bestimmung von Krustenstrukturen
bildet die Refraktionsseismik. Im Su¨dsommer 1989/90 fand im Kottasgebirge eines der
wenigen in der Antarktis durchgefu¨hrten refraktionsseismischen Experimente statt (siehe
Kapitel 3.2). Mit Hilfe der Laufzeiten der durch Sprengungen erzeugten Wellen wurde
ein Untergrundmodell erstellt, das den Aufbau der Kruste einschließlich der Mohotopo-
graphie unterhalb des Kottasgebirges zeigt.
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1.1 Das VISA-Projekt
Die durch die geophysikalischen Disziplinen Seismologie und Refraktionsseismik erhal-
tenen Informationen u¨ber lokale Krusteneigenschaften bildeten schließlich die Vorausset-
zung fu¨r eine fla¨chenhafte Bestimmung der Krustenma¨chtigkeit mit Hilfe einer
3D-Schweremodellierung (siehe Kapitel 4). Mit dieser Dissertation wurde erstmalig
ein großra¨umiges Krustenmodell erstellt, das sowohl den kontinentalen als auch den ma-
rinen Teil des DML umfasst. Grundlage fu¨r die Schweremodellierung bildete neben den
seismischen Detailinformationen die sogenannte einfache Bougueranomalie, die kontinen-
talseitig durch aerogravimetrische Messungen als Teil des VISA-Projektes erzeugt wurde.
Die fla¨chendeckende Karte mit Krustenma¨chtigkeiten zeigt, dass neue Erkenntnisse nur
durch eine disziplinu¨bergreifende Zusammenarbeit erhalten werden ko¨nnen und sich nur
auf diesem Wege der Kontinent Antarktis nach und nach erschließen la¨sst.
1.1 Das VISA-Projekt
Die vorliegende Arbeit wurde innerhalb des VISA-Projektes angefertigt. VISA ist die
Abku¨rzung fu¨r Validation, densification, and interpretation of satellite data in
Antarctica using airborne and groundborne measurements for the determination of gravity
field, magnetic field, ice-mass balance, and crustal structure und beinhaltet eine interdis-
ziplina¨re Zusammenarbeit zwischen der TU Dresden und dem Alfred-Wegener-Institut
fu¨r Polar- und Meeresforschung in Bremerhaven. Die Inhalte dieses Projektes sind wie
folgt definiert:
• Validierung und Verdichtung der Schwerefeldmissionen CHAMP, GRACE und
GOCE in der Antarktis
• Detaillierte Erfassung von Eisdicken, Untergrundtopographie sowie Variation der
Schneeakkumulationsrate mit geophysikalischen und glaziologischen Methoden
• Detailuntersuchungen auf dem Eis zu Ho¨hen-, Schwere- und Massena¨nderungen:
glaziologische, geophysikalische und geoda¨tische Feldarbeiten in drei Testgebieten
• Potentialfelder: flugzeuggestu¨tzte Bestimmungen von Schwere- und Magnetfeld
• Untersuchung der Lithospha¨rendynamik: geoda¨tische Bestimmung von Ho¨hen- und
Schwerea¨nderungen auf Fels, Abscha¨tzung der Seismizita¨t und Ableitung von Herd-
mechanismen
Den Rahmen dieser Arbeit gab der zuletzt aufgefu¨hrte Punkt vor. Die Geoidbestimmung
ist das Hauptziel dieses Projektes. Voraussetzung dafu¨r ist die mo¨glichst genaue Erfassung
und Quantifizierung aller Signale, die den gemessenen integralen Schwerewert beeinflus-
sen. Nicht nur die derzeitigen Vera¨nderungen des antarktischen Eisschildes mu¨ssen erfasst
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werden, sondern daru¨ber hinaus muss die Kenntnis der regionalen Lithospha¨renstruktur
und insbesondere der Krustenstruktur bekannt sein, um deren Massenwirkung bei der
Geoidbestimmung zu beru¨cksichtigen.
1.2 Geologie und Tektonik des Dronning Maud Landes (DML)
Die gegenwa¨rtige Geologie und Tektonik des DML wurden durch die drei markanten
tektonischen Ereignisse gepra¨gt:
1. Die Grenvillische Orogenese vor ca. 1.1 Ga, die wa¨hrend der Bildung des Großkon-
tinentes Rodinia stattfand.
2. Die Panafrikanische Orogenese vor ca. 500 Ma, die durch den Zusammenstoß von
Westgondwana (Afrika, Su¨damerika) und Ostgondwana (Indien, Ostantarktis, Sri
Lanka, Madagaskar und Australien) den Großkontinent Gondwana formte. Es ent-
stand an der Kollisionszone das sog. East-African-Antarctic-Orogen (EAAO).
3. Den Zerfall Gondwanas vor ungefa¨hr 180 Ma, der von Vulkanismus, Magmatismus
sowie dem Ausstoß großer Mengen an Flutbasalten begleitet war.
Das westliche DML setzt sich aus verschiedenen Fragmenten zusammen (siehe Abb. 1.2-1).
Im Norden befindet sich der archaische Grunehogna-Kraton, von dem anzunehmen ist,
dass er ein Teil des Kalahari-Kaapvaal-Kratons war und wa¨hrend des ju¨ngsten Gond-
wanaaufbruches im Jura von diesem abgetrennt und an den Ostantarktischen Kraton
angelagert wurde. Es finden sich dort granitische Gneise aus dem Archaikum sowie me-
soproterozoische Sedimente, die ein a¨hnliches Alter aufweisen wie Gesteine des su¨dafri-
kanischen Kalahari-Kaapvaal-Kratons (Groenewald et al., 1991). Der su¨dliche Rand des
Grunehogna-Kratons wird u¨ber die gesamte La¨nge begrenzt durch die mesoproterozoische
Maudheim-Provinz, die durch hochgradig metamorphe Gesteine von grenvillischem Alter
(∼1.2-1.0 Ga) aufgebaut ist und als o¨stliche Fortsetzung des Namaqua-Natal-Gu¨rtels in
Su¨dafrika angesehen wird. Die Maudheim-Provinz schließt nach Su¨den hin an den Ost-
antarktischen Kraton an und ist durch die Nunatakgruppen Sverdrupfjella, Kirvanveggan
und Heimefrontfjella aufgeschlossen.
Die Heimefrontfjella bildet einen 130 km langen SW-NE orientierten Gebirgszug, der sich
wiederum zusammensetzt aus einzelnen Blo¨cken (Tottanfjella, Sivorgfjella, XU-Fjella und
Kottasberge, siehe Abb. 1.2-1), die durch Gletscher getrennt werden. Innerhalb der Hei-
mefrontfjella verla¨uft die gleichnamige grenvillische Heimefront Scherzone (HSZ). Diese
trennt den stark panafrikanisch u¨berpra¨gten Teil im Osten von dem weniger bis nicht
u¨berpra¨gten Gebiet im Westen (Jacobs et al., 1996).
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Abbildung 1.2-1: U¨bersicht der geologischen Strukturen, die das Dronning Maud Land (DML) kenn-
zeichnen. Im westlichen DML (WDML) ist der Grunehogna-Kraton (GRU) an seinem su¨dlichen Ende
umgeben von der mesoproterozoischen Maudheim-Provinz (MP). Innerhalb der MP sind einzelne Nuna-
takgruppen aufgeschlossen: Heimefrontfjella (HF), Kirvanveggan, Sverdrupfjella. Die HF wird aufgeteilt




Das zentrale DML wurde durch die Bildung von Gondwana stark u¨berpra¨gt. Das kri-
stalline Grundgebirge schmolz auf, und grenvillische Strukturen wurden durch das ther-
motektonische Ereignis u¨berpra¨gt oder zumindest stark intrudiert (Jacobs et al., 1998).
Das zentrale DML gilt als die su¨dliche Fortsetzung des East-African-Orogens, das bei
der Bildung von Gondwana entlang der Kollisionszone entstand und mit seiner 8000 km
langen Ausdehnung zu einem der la¨ngsten Orogene dieser Erde za¨hlt. Die Sutur beider
Teilkontinente kennzeichnet den Mozambique-Gu¨rtel, der in seiner Gesteinszusammen-
setzung den Subduktionsprozess des Mozambique-Ozeanes widerspiegelt (Dalziel, 1991).
Innerhalb des DML ist diese Sutur von Eis u¨berdeckt, und deren Lage kann daher nur
spekulativ angegeben werden. Es wird vermutet, dass die Heimefront Scherzone einen
Teil dieser Sutur bildet. Im zentralen DML kann es als Wirkung der Kollision zu einer
Verdickung der Kruste, einem Ablo¨sen der Gebirgswurzel durch einen Delaminations-
prozess, einem Anheben der Topographie und einem finalen orogenen Zusammenbrechen
gekommen sein (Jacobs et al., 2003a). Vom westlichen Madagaskar und dem no¨rdlichen
Arabian-Nubian-Schild, beides Teile des Orogens, wird A¨hnliches berichtet.
Als ju¨ngstes tektonisches Ereignis pra¨gte der Gondwanaaufbruch im Jura das Unter-
suchungsgebiet. Als Folge des kontinentalen Auseinanderbrechens entstand der passive
vulkanische Kontinentalrand. Ferner wurde das Weddell Meer, welches der vorgelagerte
ozeanische Bereich des westlichen DML ist, sowie die Lazarev See, welche das zentrale
DML begrenzt, durch einen Riftprozess gebildet. Durch die Kartierung des Meeresbodens
mittels geomagnetischer Daten la¨sst sich der Zerfall sehr gut rekonstruieren. Auch die Ge-
biete HF, Kirvanveggan und Vestfjella waren von dem Aufbruch betroffen, was durch die
Pra¨senz von jurassischen Vulkaniten belegt wird (Peters, 1989). Eine bis zu drei Kilo-
meter ma¨chtige Lavaschicht soll das westliche DML zwischen dem Jura (ca. 180 Ma)
und der fru¨hen Kreidezeit (ca. 140 Ma) bedeckt haben. Diese Lavaschicht erodierte in
der anschließenden Phase intensiver Blocktektonik, die vertikale Hebungen bis zu 8 km
verzeichnete (Jacobs, 1991).
Nach Cox (1992) erfolgte das initiale Aufbrechen des Großkontinentes Gondwana in-
nerhalb zweier Phasen. In der ersten Phase wurden vor ca. 200-190 Ma alte perm-
triassische Scherzonen reaktiviert, wodurch es zwischen Afrika und Antarktika zu einer
strike-slip Bewegung unter Ausstoß großer Mengen an Mantelmaterial kam. Es wurde je-
doch noch keine ozeanische Kruste gebildet, sondern es kam vermutlich lediglich zu einer
Ausdu¨nnung der kontinentalen Kruste und der Bildung von Riftbecken (Jacobs, 1991).
In dieser Phase wurde ein pra¨gnantes tektonisches Strukturelement im heutigen Weddell
Meer zwischen 30◦Wund 10◦Wgebildet - das Explora Escarpment (Hinz & Krause, 1982).
Dieses wird als konjugierender Teil des Lebombos, der durch den Karoo-Vulkanismus
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in Su¨dafrika entstand, angesehen und stellt mit ihren seewa¨rts geneigten Reflektoren
(seaward dipping reflectors) eine bathymetrische Steilstufe von bis zu 2000 m Ho¨he dar
(Miller et al., 1991). Es markiert heute die kontinentale Grenze der Antarktis. Zwar findet
das Explora Escarpment seine Fortsetzung in der Lazarev See, allerdings unterscheiden
sich beide Kontinentalgrenzen signifikant in ihrer jeweiligen geologischen Evolutionsge-
schichte (Jokat et al., 2004).
Die zweite Phase begann vor ca. 170 Ma mit einem Spreizen des Meeresbodens (seafloor
spreading), infolgedessen sich die beiden Kontinente Ostgondwana und Westgondwana
voneinander entfernten und sich das Somalische Becken, das Mozambique Becken und
das Weddell Meer bildeten (Lawver et al., 1991). Als sich Su¨damerika von Afrika unter
Entstehung des Su¨datlantiks vor ca. 130 Ma trennte, wurde no¨rdlich des Explora Escarp-
ments die erste ozeanische Kruste gebildet. Vor ca. 120 Ma lo¨ste sich schließlich Indien
von der Antarktis. Hierbei entstand der Indische Ozean (Lawver et al., 1991).
1.3 Seismische Datensa¨tze
Innerhalb der vorliegenden Arbeit wurden refraktionsseismische Daten und Aufzeichnun-
gen seismographischer Stationen herangezogen, um den Aufbau der Lithospha¨re zu verste-
hen. Die durch Erdbeben freigesetzte Energie wird in Form von seismischen
Wellen, die durch den Erdko¨rper laufen, transportiert. Sie tragen neben Herdinforma-
tionen auch Informationen u¨ber den zuru¨ckgelegten Weg mit sich. Durch Analyse der
Wellenform(daten) kann ein Modell der Erde und ihrer Struktur abgeleitet werden.
Die Refraktionsseismik hingegen bedient sich der von Sprengungen generierten Wellen,
um die Untergrundstruktur aufzulo¨sen. Um jedoch eine Auflo¨sung der Krustenstruktur
bzw. -tiefe zu erhalten, muss unter anderem die Ladung ausreichend groß sein, damit die
Wellen die gesamte Kruste durchlaufen und an der Kruste-Mantel-Grenze (Moho) reflek-
tiert werden ko¨nnen. Aus den Laufzeiten der reflektierten Wellen kann ein Krustenmodell
erstellt werden. Ein solches refraktionsseismisches Experiment wurde im polaren Sommer
1989/90 im Kottasgebirge mit dem Ziel durchgefu¨hrt, Informationen u¨ber die Krusten-
struktur unterhalb des Gebirgszuges zu erhalten. Die Durchfu¨hrung dieses Experimentes
wird in Kapitel 1.3.2 beschrieben.
1.3.1 Tempora¨re und permanente seismologische Stationen
Die Untersuchung der Lithospha¨renstruktur mit Methoden der Seismologie beno¨tigt die
Registrierung von Erdbebenwellen. Hierzu wurden innerhalb des VISA-Projektes
(siehe Abschnitt 1.1) wa¨hrend vergangener Messkampagnen Seismometer an ausgesuch-
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Tabelle 1.3-T1: Stationsdaten der tempora¨ren seismologischen Stationen. Die letzte Spalte gibt
an, durch welche seismologische Methode eine Information u¨ber den Untergrund erhalten wurde
(RF=Receiver Funktion, Ani=seismische Anisotropie).
Station Longitude Latitude Ho¨he Messzeitraum Samplerate Analyse
[◦] [◦] [m] Jahr:Julianischer Tag [Hz] [RF/Ani]
SNAA -02.838 -71.671 846 1997 - 2005 20 RF+Ani
NOVO 11.835 -70.776 155 2005:035 - 2005:308 50 RF+Ani
Weigel -09.622 -74.275 1512 2005:019 - 2005:278 50 RF+Ani
WM72 11.524 -72.144 2787 2003:324 - 2003:362 20 RF
WM73 11.562 -71.437 1424 2003:345 - 2004:011 20 RF
WM79 13.215 -72.040 2576 2004:001 - 2004:026 20 RF
KOH1 -09.310 -72.648 965 2002:355 - 2003:049 20 Ani
KOH2 -09.713 -73.563 1381 2002:356 - 2003:049 20 Ani
KOH4 -08.794 -74.713 2494 2002:359 - 2003:046 20 Ani
KOH5 -06.055 -75.004 2696 2002:360 - 2003:046 20 Ani
KOH6 (Kohnen) 00.075 -75.002 2900 2002:360 - 2003:046 20 Ani
KOT1 -11.337 -74.908 2220 2004:361 - 2005:018 20 Ani
KOT3 -11.920 -74.680 1306 2004:362 - 2005:013 20 Ani
KOT4 -11.258 -74.553 1244 2004:363 - 2005:014 20 Ani
KOT5 -12.785 -75.013 1520 2004:362 - 2005:006 - -
KOT6 -05.909 -73.887 2038 2005:001 - 2005:019 - -
ten Lokalita¨ten tempora¨r aufgestellt. Abbildung 1.3-3 zeigt alle permanent und tempora¨r
installierten seismologischen Stationen, deren Registrierungen im Rahmen dieser Arbeit
ausgewertet wurden. Tabelle 1.3-T1 gibt einen U¨berblick u¨ber diverse Stationsinformatio-
nen wie beispielsweise die Registrierzeit, sa¨mtliche Stationskoordinaten etc.
Aufbau der tempora¨ren seismologischen Stationen
Jede tempora¨re Station bestand aus einem Seismometer, einer Registriereinheit, einer
GPS-Antenne und einer solaren Stromversorgung. Ein exemplarischer Aufbau wird in
Abb. 1.3-2 dargestellt. Es kamen (fast)-breitbandige Seismometer der Fa. Lennartz mit
einer Eigenperiode von 5 oder. 20 Sekunden zum Einsatz. Mit diesem Seismometertyp
besteht die Gewa¨hr, auch Scherwellen in ausreichender Bandbreite zu erfassen. Dies ist
besonders fu¨r die Analyse der seismischen Anisotropie wichtig (siehe Kap. 2.2).
Die Registriereinheit bestand aus einem Reftek DAS-130 Rekorder (Fa. Refraction Tech-
nologies), an die das Seismometer und die GPS Antenne angeschlossen wurden. Die Daten
wurden auf einer Compact Flash-Karte (CF) abgespeichert, die eine maximale Kapazita¨t
von 2 GB hatte. Die CF-Karten wurden vom Hersteller fu¨r die Verwendung in einem
Temperaturbereich von -40◦C bis +80◦C zertifiziert. Die verwendeten GPS Antennen
geho¨rten zum Reftek-System. Die Spannungsversorgung der einzelnen Stationen erfolgte
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Abbildung 1.3-2: Typischer Aufbau einer tempora¨ren Station, bestehend aus Seismometer, Reftek
(Registriereinheit), GPS Antenne, Solarpanel und Akku, der wa¨hrend der Messzeit zusammen mit der
Reftek in einer Zargeskiste untergebracht wurde.
durch einen Akku (12V, 80/65 Ah), der durch ein Solarpanel (25W, 12V) aufgeladen
wurde. Um die Ausru¨stung vor Witterungseinflu¨ssen zu schu¨tzen, wurde der Akku sowie
die Reftek in einer Zargeskiste untergebracht. Das Seismometer wurde zum Schutz vor
Windeinflu¨ssen durch einen Eimer bedeckt.
Die tempora¨ren Stationen entlang der Kohnentraverse
Entlang der markierten Traversenroute in Richtung der Sommerstation Kohnen wur-
den im Su¨dsommer 2002/2003 fu¨nf Stationen aufgestellt und bei der Ru¨ckfahrt wieder
abgebaut. Diese Stationen tragen auf Abb. 1.3-3 das Stationsku¨rzel KOH. Die gesamte
Registrierdauer betrug maximal acht Wochen, wobei das auf der Sommerstation Kohnen
aufgebaute Seismometer aufgrund eines technischen Defektes am Seismometer nur parti-
ell Daten aufzeichnete. Die Zeitreihen des Seismometers am Weigel-Nunatak stellten sich
ebenso aufgrund eines technischen Defektes als unbrauchbar heraus.
Bei der Auswertung der Daten zeigte sich, dass das bis zu drei Kilometer ma¨chtige
Inlandeis einen sehr nachteiligen Einfluss auf die Berechnung der Receiver Funktionen
hatte (siehe Kap. 3.1). Es zeigt sich in den Receiver Funktionen ein von der Eisschicht
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erzeugtes, sehr ausgepra¨gtes Signal, welches im gleichen Zeitraum an der Station eintrifft
wie das an der Moho direkt konvertierte Signal - lediglich Letzteres ist von Interesse fu¨r
die Untersuchung von Krustenstrukturen. Eine Trennung dieser beiden Signale ist nicht
mo¨glich. Mithilfe der Registrierungen konnte jedoch eine Analyse der seismischen Ani-
sotropie durchgefu¨hrt werden (siehe Kap. 2.2). Die Wellenla¨nge der hier untersuchten
Scherwellen ist gro¨ßer als 5 km, so dass die Eisschicht keinen sto¨renden Faktor dar-
stellt und die Scherwellen nach wie vor nur Informationen u¨ber ihren Laufweg durch den
tieferen Untergrund enthalten.
Die tempora¨ren Stationen des Wohlthat-Massives
Im Su¨dsommer 2003/2004 wurden im Wohlthat-Massiv (zentrales DML, siehe Abb. 1.3-3)
drei Seismometer auf anstehendem Gestein aufgestellt: ein Seismometer im Humboldt-
gebirge (Station WM72), eines in Skeidshovden (WM73) und ein weiteres in den Wey-
brechtbergen (WM79). Die Registrierzeit war lediglich auf drei Wochen beschra¨nkt. An
der russischen U¨berwinterungsstation Novo wurde ebenfalls ein Seismometer aufgestellt,
das allerdings durch einen technischen Defekt keine brauchbaren Registrierungen auf-
zeichnete.
Fu¨r die Analyse der seismischen Anisotropie konnte aus den Datensa¨tzen der drei Seis-
mometer des Wohlthat-Massives keine geeignete Scherwelle detektiert werden, da die im
Zeitraum registrierten Erdbeben aus einer ’falschen’ Entfernung die Stationen erreichten
(siehe Kap. 2.2). Es konnten jedoch P-Wellen von sta¨rkeren Erdbeben detektiert werden,
welche die Ermittlung der Krustenma¨chtigkeit durch Berechnung von Receiver Funktio-
nen ermo¨glichten (siehe Kap. 3.1).
Die tempora¨ren Stationen in der Heimefrontfjella
Im polaren Sommer 2004/2005 wurden sechs Stationen in der Heimefrontfjella fu¨r ca.
drei Wochen auf anstehendem Gestein aufgestellt (Stationsku¨rzel KOT in Abb. 1.3-3).
Die Expeditionsvorbereitung und Durchfu¨hrung erfolgte im Rahmen der vorliegenden
Promotion. Zwei der sechs Stationen hatten leider einen technischen Defekt. Die Station
KOT5 zeichnete nach nur drei Tagen fehlerfreier Registrierung aus nicht direkt ersichtli-
chen Gru¨nden nur noch einen permanenten Vollausschlag auf. In den Registrierungen der
o¨stlichst gelegenen Station KOT5 in Kirvanveggan ist ein regelma¨ßiger Sekundenimpuls




Abbildung 1.3-3: Tempora¨re und permanente seismologische Stationen innerhalb des DML. Die farb-
lichen Punkte zeigen die Orte auf, an denen die Seismometer tempora¨r aufgestellt wurden. In der Hei-
mefrontfjella wurde ein refraktionsseismisches Experiment im Su¨dsommer 1989/90 durchgefu¨hrt (rote
Linie). Aus diesen Daten wurde im Rahmen dieser Dissertation ein Krustenmodell erstellt.
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Abbildung 1.3-4: Am Weigel-Nunatak registrier-
te vertikale Bodenbewegung, die durch das star-
ke Sumatra-Andaman Erdbeben vom 26. Dezember
2004 verursacht wurde. Der direkte P-Welle erreichte
die Station um 01:12:23.23.
der Reftek u¨bertragen. Die verbleibenden
Datensa¨tze konnten nur partiell fu¨r die Be-
rechnung von Receiver Funktionen und der
Untersuchung seismischer Anisotropie ver-
wendet werden, da das starke Sumatra-
Andaman Erdbeben vom 26. Dezember
2004 und die zahlreichen starken Nach-
beben u¨ber Stunden und Tage hinweg zu
starke Sto¨rsignale erzeugten. Daru¨ber hin-
aus war der Herdmechanismus aufgrund
der langen Ausdehnung der Bruchfla¨che
zu komplex. Die Abbildung 1.3-4 zeigt die
an der Station am Weigel-Nunatak auf-
gezeichnete vertikale Bodenbewegung, die
durch das Erdbeben verursacht wurde.
Aufgrund der dichten Abfolge von Erdbeben waren die einzelnen Phasen nicht zu un-
terscheiden. Anhand von Registrierungen der Stationen KOT1 und KOT4 konnte jedoch
ein geeignetes Beben detektiert werden, mit dem die anisotrope Struktur des Oberen
Mantels unterhalb dieser Stationen untersucht wurde.
Die Stationen auf Novolazarevskaya (Novo) und am Weigel-Nunatak
Am Weigel-Nunatak und an der russischen U¨berwinterungsstation Novolazarevskaya
(Novo) wurde jeweils eine seismographische Station fu¨r einen ganzja¨hrigen Betrieb u¨ber
die polare Winterzeit 2004/2005 aufgestellt. Wa¨hrend auf Novo die Ausru¨stung geschu¨tzt
in einer Hu¨tte aufgestellt und an das Stromnetz der Station angeschlossen werden konnte,
blieb das Seismometer am Weigel-Nunatak relativ ungeschu¨tzt zuru¨ck. Die
Abbildung 1.3-5 zeigt beide Stationen. Die Station am Weigel-Nunatak wurde mittels
zwei parallel geschalteten Akkus, die bis zur Polarnacht durch zwei Solarpanels aufgela-
den wurden, mit Spannung versorgt. Dieses Experiment diente auch als erster Versuch,
die Messreihen zuku¨nftig u¨ber den polaren Sommer hinaus fortzusetzen. Als Resultat
konnte eine ca. drei Monate lange Registrierung am Weigel-Nunatak und eine ca. sieben
Monate lange Registrierung auf Novo erzielt werden. Beide Datenreihen wurden sowohl
fu¨r die Untersuchung der seismischen Anisotropie als auch fu¨r die Bestimmung der Kru-
stenma¨chtigkeit verwendet.
Die Permanentstation Sanae IV
Seit Ma¨rz 1997 wird an der su¨dafrikanischen U¨berwinterungsstation Sanae IV (SNAA) in
Kooperation zwischen dem Geoforschungszentrum Potsdam (GFZ), dem Alfred-Wegener-
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Abbildung 1.3-5: Tempora¨re Stationen am Weigel-Nunatak und auf Novo. Die Stationen operierten
u¨ber den polaren Winter 2004/2005. Auf Novo wurde das Seismometer in einer Holzhu¨tte auf einen
Betonsockel gestellt, der ehemals fu¨r die Messung der absoluten Schwere errichtet wurde. Die Span-
nungsversorgung erfolgte u¨ber einen Laderegler, der an das Stationsnetz angeschlossen worden war.
Das Seismometer am Weigel-Nunatak wurde auf gegru¨ndetem Fels aufgestellt und mit einem Eimer als




Abbildung 1.3-6: Permanentstation Sanae IV (SNAA). Ungefa¨hr 15 m von der Station entfernt ist
in einem Betonschacht das STS-2 Seismometer aufgestellt. Die Daten werden per Kabel in das Labor
u¨bertragen.
Institut (AWI) und dem Council of Geoscience of South Africa ein Seismometer vom Typ
Streckeisen STS-2 betrieben. Die Station geho¨rt dem GEOFON-Netzwerk des GFZ an.
Das breitbandig aufzeichnende Drei-Komponenten-Seismometer ist in einem 1.2 m tiefen
Schacht installiert, der ca. 15 m von der Forschungsstation entfernt steht. Die Datenu¨bert-
ragung erfolgt u¨ber eine Satellitenverbindung zum Geoforschungszentrum Potsdam im
mseed -Format (siehe Abb. 1.3-6).
Der langja¨hrige Datensatz wurde nach geeigneten Erdbeben durchgesehen, um die seismi-
sche Anisotropie und die Krustenma¨chtigkeit durch Berechnung von Receiver Funktionen
zu ermitteln. Dies ist der umfangreichste Datensatz dar, der im Rahmen dieser Disserta-
tion verwendet werden konnte.
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1.3.2 Refraktionsseismisches Profil Kottas
Wa¨hrend der Expedition ANT-VIII/5 im Su¨dsommer 1989/90 wurde ein refraktions-
seismisches Experiment in der Heimefrontfjella durchgefu¨hrt (siehe Abb. 1.3-3). Das NE-
SW ausgerichtete Profil hatte eine La¨nge von ca. 200 km und verlief vom no¨rdlichen
Vorland u¨ber das Escarpment der Heimefrontfjella bis zum su¨dlich anschließenden Pla-
teau. Neun Datenerfassungssysteme vom Typ Lennartz PCM-5800 wurden im Abstand
von ungefa¨hr 20 km aufgestellt (Stationsbezeichnung MUC und AWI in der Abb. 1.3-3).
Davon wurden zwei Stationen mit je vier Kana¨len durch vertikal aufzeichnende Seis-
mometer ausgestattet. Sechs Stationen verfu¨gten u¨ber acht Kana¨le, an die ein Drei-
Komponenten-Seismometer vom Typ Geosource PE-6 angeschlossen wurde. Eine Station
zeichnete die durch die Schu¨sse verursachte Bodenbewegung mit einem Lippmann Drei-
Komponenten-Seismometer auf.
Insgesamt neun Schu¨sse mit einer maximalen Ladung von bis zu 800 kg Dynamit wurden
wie folgt abgetan: vier am no¨rdlichen Profilende, drei am su¨dlichen und zwei in der Mitte
des Profils. Die no¨rdlichen Schu¨sse lagen von der na¨chstgelegenen Station AWI-1 drei,
acht, dreizehn und achtzehn Kilometer entfernt. MUC-10, die su¨dlichst gelegene Stati-
on, war drei, acht, und achtzehn Kilometer von den su¨dlichen Schusspunkten entfernt.
Zwischen den beiden Stationen AWI-4 und MUC-7 wurden die beiden mittleren Schu¨sse
abgetan.
An dieser Stelle sei auf die Publikation von Miller & Oerter (1991) verwiesen, in wel-
cher eine detaillierte Beschreibung des Experiments nachzulesen ist.
1.4 Publikationen
Im Rahmen dieser Dissertation wurden zwei Publikationen in der Fachzeitschrift Geo-
physical Journal International vero¨ffentlicht. Zum einen erschien ’Seismic anisotropy be-
neath Dronning Maud Land, Antarctica, revealed by shear wave splitting’, Vol.:171(1), S.
339-351, doi:10.1111/j.1365-246X.2007.03519.x und zum anderen ’Seismic imaging of the
Crust beneath Dronning Maud Land, Antarctica’.
Die Publikationen werden in Kapitel 2 (Seismische Anisotropie des Oberen Mantels)
und Kapitel 3 (Bestimmung der Krustenstruktur) kurz vorgestellt und sind jeweils im
Anhang A und B aufgefu¨hrt.
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Anisotropie ist im Allgemeinen die Richtungsabha¨ngigkeit physikalischer Parameter. Als
seismische Anisotropie wird die Abha¨ngigkeit der Ausbreitungsgeschwindigkeit seismi-
scher Wellen als eine Funktion der Ausbreitungsrichtung und/oder der Polarisations-
richtung bezeichnet. Die Minerale Olivin und Orthopyroxen sind Hauptbestandteile des
Oberen Erdmantels und von Natur aus anisotrop (Montagner, 1994). Olivin besitzt eine
Geschwindigkeitsanisotropie fu¨r Scherwellen von 22%, wohingegen olivinreiche, ultrama-
fische Mantelgesteine einen Wert unter 10% aufweisen (Babuska & Cara, 1991). Unter
Deformation regeln sich die Kristalle der anisotropen Minerale ein und verursachen eine
residuale Anisotropie. Beim Durchgang einer Scherwelle durch dieses residuale anisotrope
Medium wird sie in zwei Teilwellen aufgespalten, die sich mit unterschiedlichen Geschwin-
digkeiten ausbreiten und orthogonal zueinander polarisiert sind. Diese Aufspaltung von
teleseismischen Scherwellen wird auch Scherwellen-Splitting genannt und kann auf den
horizontalen Komponenten eines Drei-Komponenten-Seismometers beobachtet werden.
Vereinfacht ist dies in Abb. 2.0-1 dargestellt.
Das anisotrope Medium wird anhand der sogenannten splitting parameter beschrieben.
Diese setzen sich zum einen aus dem Zeitversatz der beiden Teilwellen und zum ande-
ren aus der Polarisationsrichtung der schnelleren Welle (auch Schnelle Achse genannt)
zusammen. Letztere repra¨sentiert die kristalline a-Achse der Minerale, die sich unter De-
formation in einem von außen angelegten mechanischen Spannungsfeld orthogonal zur
Hauptspannungsrichtung orientiert. Nach derzeitigen Erkenntnissen ko¨nnen solche me-
chanische Spannungen im Erdinnern durch folgende Prozesse erzeugt werden: zum einen
durch eine vertikal kohera¨nte Deformation der Lithospha¨re (vertical coherent deformation
- VCD), verursacht durch Deformationsprozesse wie beispielsweise Gebirgsbildung (Sil-
ver, 1996). Dies wird im Allgemeinen unter dem Begriff der fossilen Anisotropie verstan-
den. Zum anderen durch eine viskose Zugspannung an der unteren Lithospha¨re aufgrund
17
Oberer Mantel des DML
Abbildung 2.0-1: Seismische Anisotropie: Durchla¨uft eine Scherwelle ein anisotropes Medium, wird sie
in zwei Teilwellen aufgespalten, die unterschiedliche Geschwindigkeiten haben und orthogonal zueinan-
der polarisiert sind. Die aufgespaltenen teleseismischen Wellen sind auf den Horizontalkomponenten zu
beobachten.
der absoluten Plattenbewegung (absolute plate motion - APM ) (Vinnik et al., 1992). In
Regionen mit geringer APM resultiert das Scherwellen-Splitting eher aufgrund vergange-
ner Deformationsvorga¨nge innerhalb der Lithospha¨re. Die Untersuchung der seismischen
Anisotropie erlaubt daher Aussagen u¨ber tektonische Deformationsprozesse, die in der
Vergangenheit das jeweilige Untersuchungsgebiet pra¨gten.
Im folgenden Abschnitt 2.1 wird eine kurze Einfu¨hrung in die Methode zur Bestimmung
der splitting parameter gegeben. Hieran anschließend werden in Abschnitt 2.2 die Daten
und deren Bearbeitung vorgestellt. Der darauf aufbauende Abschnitt 2.3 stellt die erziel-
ten Resultate fu¨r verschiedene Untersuchungsregionen vor.
Die Vero¨ffentlichung ’Seismic anisotropy beneath Dronning Maud Land, Antarctica, re-
vealed by shear wave splitting’ erschien in der Zeitschrift Geophysical Journal Internatio-
nal, Vol.:171(1), S. 339-351, doi:10.1111/j.1365-246X.2007.03519.x und ist im Anhang A
aufgefu¨hrt.
2.1 Methode
Die oben vorgestellten splitting parameter werden durch ein Inversionsverfahren bestimmt.
Nach Silver & Chan (1991) wird ein inverser splitting operator ermittelt, der den Auf-
spaltungseffekt ru¨ckga¨ngig macht. Zwei Kriterien ko¨nnen dafu¨r angewandt werden: zum
einen die Minimierung der Energie auf der transversalen Komponente (vorzugsweise fu¨r
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Abbildung 2.1-2: Beispiel fu¨r seismische Anisotropie beobachtet an der Station SNAA. (a) zeigt deut-
liche Energie auf der radialen und transversalen Komponente. (b) zeigt die transversale Energie in
Abha¨ngigkeit der splitting parameter (Zeitversatz und Polarisationsrichtung der Schnellen Achse) als
Konturgraphik. (c) Vor der Minimierung der transversalen Energie sind die beiden Horizontalkompo-
nenten zeitlich getrennt, wobei die Wellenformen a¨hnlich sind. (d) zeigt die beiden Wellen nach der
Inversion. Sie wurden um den ermittelten Zeitversatz von 0.85 s gegeneinander verschoben. Es wird nun
ein isotropes Medium simuliert. (e) zeigt die typische elliptische Teilchenbewegung der Horizontalkompo-
nenten vor der Inversion, wohingegen (f) die durch die Inversion ru¨ckgefu¨hrte lineare Teilchenbewegung
veranschaulicht.
SK(K)S-Phasen) und zum anderen die Minimierung der Eigenwerte der Kovarianzmatrix
der Horizontalkomponenten. Bildlich gesprochen wird die durch Anisotropie verursachte
elliptische Partikelbewegung in eine lineare ru¨cktransformiert. Die Abbildung 2.1-2 zeigt
ein Beispiel fu¨r eine aufgespaltene SKS-Phase und deren Ru¨ckfu¨hrung in den isotropen
Raum durch eine Inversion.
Fu¨r die Analyse seismischer Anisotropie werden vorzugsweise diejenigen Scherwellen ver-
wendet, die den Erdkern durchlaufen haben. Ihr Vorteil besteht darin, dass durch das
Eindringen in den flu¨ssigen a¨ußeren Erdkern der Einfluss einer mo¨glichen quellseitigen
Anisotropie durch die Konversion zur Kompressionswelle entfernt wird. Ein Spezialfall un-
ter den teleseismischen Phasen bezu¨glich Richtung und Polarisation ist die SKS-Phase.
Sie wird beim Eintritt in den flu¨ssigen a¨ußeren Kern in eine Kompressionswelle konver-
tiert und bei ihrem Eintritt in den Mantel wiederum in eine Scherwelle. Zusa¨tzlich ist die
SKS-Phase in einer spha¨risch symmetrischen und isotropen Erde in der radialen Ebene
polarisiert, die transversale Komponente ist gleich null. Von Vorteil ist ihr nahezu senk-
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rechter Einfall mit einem Inzidenzwinkel ≤ 10◦, was zu einer hohen lateralen Auflo¨sung
fu¨hrt. Auf SK(K)S-Phasen wird vorzugsweise die Inversion mittels Minimierung der trans-
versalen Energie angewandt, da die Polarisationsrichtung dem (bekannten) Backazimuth
(= Winkel zwischen Station und Erdbeben bezogen auf geographisch Nord) entspricht.
Eine Inversion durch Minimierung der Eigenwerte der Kovarianzmatrix wird im Allge-
meinen auf einen anderen Scherwellentyp (S oder ScS) angewandt. Erdbeben, bei denen
diese Phasen zur Analyse herangezogen werden, mu¨ssen eine große Herdtiefe haben, um
Einflu¨sse quellseitiger Anisotropie auszuschließen.
Im einfachsten Fall verursacht eine einzige anisotrope Schicht zwischen Kern und
Empfa¨ngerstation die Aufspaltung. Die splitting parameter sind dann von der Richtung
der einfallenden Scherwelle unabha¨ngig (im Falle einer SK(K)S Welle entspricht dies dem
Backazimuth). Liegen jedoch zwei anisotrope Schichten innerhalb des Laufweges, dann
wird eine Abha¨ngigkeit der splitting parameter vom Backazimuth mit einer typischen
pi/2-Periodizita¨t erwartet (Silver & Savage, 1994). Diese kann aber nur dann nachgewie-
sen werden, wenn der zu untersuchende Datensatz ausreichend Scherwellen aus unter-
schiedlichen Richtungen entha¨lt. Eine alternative Methode, die beobachtete Aufspaltung
einem Zwei-Schicht-Fall zuzuordnen, beruht auf der direkten Inversion der Wellenform
(O¨zalaybey & Savage, 1994). A¨hnlich wie das weiter oben vorgestellte Verfahren von
Silver (1996) werden zwei inverse splitting Operatoren durch Minimierung der transver-
salen Energie ermittelt. Die hieraus resultierenden splitting parameter charakterisieren
die obere und darunter liegende anisotrope Schicht. Der Vorteil dieses Verfahrens besteht
darin, dass nur eine kleine Anzahl an Wellenformen ausreichend ist, um einen potentiellen
Zwei-Schicht-Fall nachzuweisen.
Als erga¨nzende Literatur sei verwiesen auf den dritten Abschnitt ’data and method’
der durch diese Dissertation entstandenen Vero¨ffentlichung ’Seismic anisotropy beneath
Dronning Maud Land, Antarctica, revealed by shear wave splitting’ aufgefu¨hrt in
Anhang A. Alternativ dazu ko¨nnten die allgemein gehaltenen Beitra¨ge von
Savage (1999), Silver (1996) oder Fouch & Rondenay (2006) von Interesse sein.
2.2 Daten und deren Bearbeitung
Im Rahmen dieser Dissertation wurde das Ziel verfolgt, den Charakter der beobachtba-
ren seismischen Anisotropie zu beschreiben. Wie bereits in Kapitel 1.1 na¨her erla¨utert,
wurden hierfu¨r die Aufzeichnungen von sowohl tempora¨r ausgebrachten als auch perma-
nent aufzeichnenden Seismometern in einem ersten Schritt nach vorhandenen Scherwel-
len untersucht. Der Schwerpunkt lag dabei auf SKS-, SKKS-, S- und ScS-Phasen von
Erdbeben, deren Magnitude gro¨ßer als 5.3 war. Fu¨r die ScS- und S-Phasen galt als ein
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zusa¨tzliches Kriterium eine Herdtiefe der Erdbeben von mindestens 300 km, um quellsei-
tige Anisotropieeinflu¨sse auszuschließen. Die Informationen der Herddaten der im Auf-
zeichnungszeitraum generierten Erdbeben wurden durch die Website des Erdbebencenters
NEIC ermittelt1. Dessen speziell formatierte Listen dienten als input-Dateien fu¨r weitere
Bearbeitungsschritte, die durch ein umfangreiches, im Rahmen dieser Dissertation ent-
wickeltes Softwarepacket (Skriptsprache Perl) automatisiert wurden.
Folgende Bearbeitungsschritte waren notwendig:
1. Umwandeln der Rohdaten in das SAC-Format (Seismic Analysis Code2). Grund fu¨r
die Wahl dieses Formates waren die frei verfu¨gbaren Fortranprogramme von Paul
G. Silver, welche die finalen splitting parameter aus den Scherwellen ermitteln. Die
Programme waren teilweise zur verwendeten Rechnerarchitektur nicht kompatibel
und mussten in ihrem Quellcode erheblich modifiziert werden.
2. Setzen von Informationen wie Herddaten, Stationsdaten, Samplerate etc. im
Header der Datenfiles.
3. Ausschneiden eines definierten Zeitfensters um die zu untersuchende Scherwelle.
Fu¨r alle in der NEIC-Liste aufgefu¨hrten Ereignisse wurden mittels der Stations-
und Herdkoordinaten und unter Zuhilfenahme des Progammes Onset (Schweitzer,
2001) die theoretischen Laufzeiten ermittelt.
4. Optionales Filtern der Zeitreihe mit einem Bandpass zwischen 0.05 Hz und 0.5 Hz.
5. Bestimmung der finalen splitting parameter der ausgeschnittenen Scherwellen durch
Minimierung der Energie der transversalen Komponente oder durch Minimierung
der Eigenwerte der Kovarianzmatrix (siehe Kapitel 2.1).
In den Registrierungen der drei im Wohlthat-Massiv aufgestellten Stationen konnte kein
fu¨r die Untersuchung seismischer Anisotropie geeignetes Beben gefunden werden. Zwar
trat wa¨hrend des kurzen Aufzeichnungszeitraumes ein Erdbebenschwarm bei den Loyalty-
Inseln auf, allerdings erwies sich deren Epizentraldistanz von ca. 85◦ als nicht geeignet,
um die SKS-Phase und die kurz darauf folgende direkte S-Phase deutlich voneinander
zu trennen. Die SKS-Phase ist zwischen einer Epizentralentfernung von 86◦ und 110◦
frei von der Interferenz anderer Phasen. Dies macht deutlich, wie wichtig lange Beobach-
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2.3 Interpretation und Diskussion
Die komplexe tektonische und geologische Geschichte des Untersuchungsgebietes - wie sie
in Kapitel 1.2 na¨her beschrieben wurde - spiegelt sich auch in der seismischen Anisotro-
pie wider. Eine einheitliche, fu¨r das gesamte DML gu¨ltige Lo¨sung kann nicht angegeben
werden. Ausgeschlossen werden kann jedoch ein rezenter Beitrag zur Anisotropie, der
durch die Absolute Plattenbewegung hervorgerufen wird. Nach demModell HS2-NUVEL1
(Gripp & Gordon, 1990) bewegt sich die antarktische Platte innerhalb eines Jahres um
1.15 cm in eine Richtung von 170◦. Diese Geschwindigkeit ist zu gering, als dass sie eine
Scherdeformation in der unteren Lithospha¨re erzeugen ko¨nnte, die die Mantelminerale
schließlich ausrichtet. Zudem korreliert die Richtung der Plattenbewegung nicht mit der
Orientierung der Schnellen Achsen, was auf Abb. 2.3-3 zu sehen ist. Vielmehr sind die
Beobachtungen konsistent mit einem Modell fossiler Anisotropie innerhalb des Oberen
Mantels, die durch vertikal kohera¨nte Deformation erzeugt wurde. Silver et al. (2004)
ha¨lt ein Modell fossiler Anisotropie fu¨r das su¨dliche Afrika, der konjugente Teil von Ant-
arktika wa¨hrend der Existenz des Großkontinentes Gondwana, ebenfalls fu¨r plausibel.
Da im großra¨umig ausgedehnten Messgebiet die Ergebnisse nicht konsistent sind, erfolgt
deren Beschreibung im Folgenden nach einer regionalen Aufteilung.
2.3.1 Heimefrontfjella, westliches DML
Das westliche Ende des Ost-Afrikanischen Orogens (∼500 Ma), auch Ost-Antarktisches
Orogen genannt, ist in der Heimefrontfjella mit der grenvillischen Heimefront Scherzone
(HSZ) aufgeschlossen. Ein Vergleich der Orientierung der Schnellen Achsen mit den bei-
den verfu¨gbaren Karten magnetischer Anomalien - EMAGE und ADMAP (Jokat et al.
(2003) und Golynsky et al. (2001)) - zeigt eine deutliche Korrelation zwischen der Aus-
richtung der magnetischen Anomalien und der Richtung der Schnellen Achsen (siehe
Abbildung 2.3-3). Mit dieser Beobachtung kann eine Verbindung zwischen krustalen und
anisotropen Strukturen im Oberen Mantel hergestellt werden. Die magnetischen Anoma-
lien repra¨sentieren den krustalen Beitrag zum gemessenen Magnetfeld, wohingegen die
beobachtete Anisotropie im Oberen Mantel ihre Ursache hat. Da die Schnellen Achsen
anna¨hernd parallel sind und mit der Ausrichtung der magnetischen Anomalien korrelie-
ren, liegt der Schluss nahe, dass eine vertikal koha¨rente Deformation der Lithospha¨re die
Mantelminerale in der beobachteten Orientierung ausgerichtet hat. Das wiederum impli-
ziert eine sowohl koha¨rente Deformation von Kruste und dem darunter liegenden Obe-
ren Mantel als auch eine starke Verbindung zwischen Kruste und Mantel wa¨hrend der
Orogenesen im spa¨ten Proterozoikum/fru¨hen Paleozoikum.
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Abbildung 2.3-3: A: Splitting Parameter im Vergleich mit den aeromagnetischen EMAGE- (Jokat
et al., 2003) und ADMAP-Datensa¨tze (Golynsky et al., 2001) des DML. Rote Balken zeigen die Orien-
tierung der Schnellen Achsen an, die Balkenla¨nge ist proportional zum Zeitversatz. Fu¨r die ku¨stennahen
Stationen Novo und Neumayer (Mu¨ller, 2001) konnten Modelle mit zwei anisotropen Schichten gefun-
den werden. Die untere Schicht wird durch Pfeile dargestellt. Die du¨nnen schwarzen Linien deuten die
Richtungen der innerhalb der Untersuchung verwendeten Erdbeben an. B: aeromagnetische Anomalien
in einer farblichen Skalierung. Die Schnellen Achsen der Stationen innerhalb der Heimefront Scherzone
(HSZ), Novo und Neumayer sind parallel zu den kleinra¨umigen magnetischen Anomalien ausgerichtet.
Abku¨rzungen sind: EE, Explora Escarpment; JPG, Jutul-Penck-Graben; GRU, Grunehogna-Kraton;
CDML, Zentrales Dronning Maud Land; WDML, Westliches DML; WTHM, Wohlthat-Massiv; APM,
Absolute Plattenbewegung.
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Als auffa¨llig erweist sich die plo¨tzliche A¨nderung der Orientierung der Schnellen
Achsen im Bereich der HSZ (siehe Abbildung 2.3-3). Diese abrupte A¨nderung spricht
ebenfalls fu¨r eine Fortsetzung der Scherzone von der Kruste in den Oberen Mantel hinein.
Babuska & Plomerova (2006) interpretieren die fu¨r die Europa¨ische Landmasse festge-
stellte abrupte Richtungsa¨nderung der Schnellen Achsen als die Erhaltung von fossi-
len anisotropen Strukturen. Die Ausrichtung der Kristalle wurde selbst wa¨hrend der
Vereinigung einzelner kontinentaler Fragmente zur Europa¨ischen Platte nicht zersto¨rt.
Werden diese Erkenntnisse als ein Analogon angesehen und auf das DML u¨bertragen, so
repra¨sentiert die HSZ eine fossile Suturzone zwischen der Maudheim-Provinz und dem
weiter su¨dlich gelegenen panafrikanischen Teil des Ostantarktischen Kratons. Die durch
die Eisschicht u¨berdeckte Suturzone zeigt sich heute in einer abrupten A¨nderung der
seismischen Anisotropie.
2.3.2 Novolazarevskaya (Novo), zentrales DML
Die beobachtete Anisotropie la¨sst sich fu¨r Novo durch einen Zwei-Schicht-Fall erkla¨ren
(siehe theoretische Aspekte in Kapitel 2.1). Die Orientierung der Schnellen Achse der
oberen Schicht folgt zum einen der Streichrichtung des ca. 100 km su¨dwa¨rts gelegenen
Wohlthat-Massives. Es kann daher angenommen werden, dass diese obere anisotrope
Schicht fossilen Charakter hat und auf Deformationsprozesse im spa¨ten Neoproterozoi-
kum/fru¨hen Paleozoikum zuru¨ckzufu¨hren ist. Die Schnelle Achse der unteren Schicht
orientiert sich parallel zum Kontinentalrand (siehe Abbildung 2.3-3).
Drei Erkla¨rungen lassen sich fu¨r das zu einem Kontinentalrand parallele Ausrichten der
Mantelminerale angeben:
1. Bei strike-slip-Systemen orientieren sich die Kristalle in Richtung dieser Bewegung.
Dies wurde auch beim Moma Rift beobachtet (Vinnik et al., 1992). Eine solche
strike-slip-Deformation wird im Zusammenhang mit dem Gondwanaaufbruch in
Form einer Reaktivierung von alten Verwerfungszonen vor dem Zerfall des Groß-
kontinentes diskutiert (Jokat et al., 2003). Konsequenterweise unterstu¨tzt unsere
Untersuchung Modellvorstellungen des Gondwanazerfalles fu¨r die Region um Novo,
die ein strike-slip-System beru¨cksichtigen.
2. Als sich die Lazarev See, der vorgelagerte ozeanische Bereich von Novo, durch den
Gondwanazerfall o¨ffnete, kam es zu einem großra¨umigen Ausstro¨men von Man-
telmaterial. Fu¨r Riftsysteme ist die Ausrichtung der Schnellen Achsen mehrdeu-
tig und abha¨ngig von der Geschwindigkeit der O¨ffnungsrate. Ereignet sich eine
O¨ffnung sehr schnell, richten sich die Schnelle Achsen senkrecht zum entstehen-
den Kontinentalrand bzw. parallel zur O¨ffnungsrichtung aus. Fu¨r den Fall eines
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sich langsam o¨ffnenden Systems wird eine zum Rand hin parallele Ausrichtung der
kristallinen a-Achsen beobachtet. Als Beispiel sei hier auf das Ostafrikanische Rift
verwiesen (Gao et al., 1997). Die spreading rate zum Zeitpunkt der O¨ffnung wur-
de durch eine Untersuchung aeromagnetischer Datensa¨tze von Jokat et al. (2003)
auf eine Geschwindigkeit von 3 cm/Jahr bestimmt, was im Allgemeinen einer lang-
samen O¨ffnungsrate entspricht und daher mit den Beobachtungen hier konsistent
ist.
3. Ein verbleibender Rest subduzierten Materials, das entweder ozeanischen oder kon-
tinentalen Ursprungs ist, ko¨nnte die untere anisotrope Schicht bilden. Die letzte
nachweisbare Kollision zweier kontinentaler Fragmente geht auf die Bildung von
Gondwana im spa¨ten Neoproterozoikum/fru¨hen Paleozoikum zuru¨ck. Bei
Kontinent-Kontinent-Kollisionen ist unter anderem zu beobachten, dass sich die
jeweiligen Lithospha¨ren u¨bereinander schieben und sich dabei der Krustenanteil
der unten liegenden Schicht abschert (z.B. Fowler, 1990). Diese mo¨gliche Erkla¨rung
ist jedoch eher spekulativ, da erstens bis dato eine Suturzone durch die ma¨chtige
Eisbedeckung nicht identifiziert werden konnte und zweitens der Gondwanazerfall
von einer enormen Wa¨rmeproduktion begleitet war, die a¨ltere Strukturen ho¨chst-
wahrscheinlich durch ein Aufschmelzen zersto¨rte.
Mu¨ller (2001) hat aus den Daten der Neumayer Station ebenfalls einen Zwei-Schicht-
Fall nachweisen ko¨nnen. Bemerkenswert ist, dass die Richtungen beider Schneller Ach-
sen fu¨r Neumayer und Novo bis auf wenige Grad identisch sind. Der Autor zeigt durch
eine Rekonstruktion des Großkontinentes Gondwana, dass die Orientierung der Schnellen
Achse der oberen Schicht (von Neumayer) mit der Richtung der Schnellen Achsen vom
su¨dlichen Afrika (Silver et al., 2004) korreliert. Er fu¨hrt die anisotropen Strukturen der
unteren Schicht auf Prozesse wa¨hrend des Gondwanaaufbruches im Jura zuru¨ck.
2.3.3 Sanae IV (SNAA)
Die Station SNAA befindet sich am Rande des Grunehogna-Kratons, der beim Zerfall
von Gondwana ein Teil Antarktikas wurde (siehe Abb. 1.2-1). An seiner o¨stlichen Begren-
zung liegt der Jutul-Penck-Graben, ein altes Riftsystem, das durch den Jutulstraumen-
Gletscher komplett mit Eis bedeckt ist. An den Grunehogna-Kraton schließt sich die
mesoproterozoische Maudheim-Provinz an. Es wird vermutet, dass der Graben eine li-
thospha¨rische Grenze darstellt (Groenewald et al., 1991).
Die Ergebnisse zeigen keinen einheitlichen Konsens, und auch die Einzelmessungen sind
untereinander nicht konsistent. Wa¨hrend ein Großteil der Beobachtungen keine Aufspal-
tung aufweist und daher ein isotroper Untergrund zu vermuten wa¨re, zeigen azimutal
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Abbildung 2.3-4: Zwei Beispiele fu¨r SKS-Phasen erzeugt durch ein Erdbeben aus der Region Fidschi.
Links eine Aufzeichnung aus den Registrierungen der Station SNAA, rechts von der Station KOH2.
Auf der vertikalen Komponente der SNAA-Registrierung ist ein deutlicher Energieanteil zu beobachten
(grauer Kreis). Diese Beobachtung wurde fu¨r alle SKS-Phasen gemacht, die aus der Region Fidschi
kamen. Dies steht im Widerspruch zu der Annahme einer radialen Polarisierung der SKS-Phasen. Als
Vergleich zeigt die rechte Graphik eine SKS-Phase fu¨r KOH2. Auf der vertikalen Komponente ist kein
Signal zu beobachten.
benachbarte Segmente anisotropes Verhalten. Weiter vorne in Abbildung 2.1-2 ist eine
der wenigen aufgespaltenen Scherwellen zu sehen. Dass der Untergrund eher heterogen
als homogen aufgebaut ist und dadurch auch eine komplizierte Anisotropie vorhanden
sein kann, zeigt folgende interessante Beobachtung:
Bei allen SKS-Phasen, die die Station aus su¨dlicher Richtung und im Spe-
ziellen aus der Region Fidschi mit Backazimuth von ca. 180◦ erreichen, ist
auf der vertikalen Komponente ein deutlicher Energieanteil zu sehen (siehe
obere Abbildung 2.3-4).
Dies steht im Widerspruch zu der Annahme, dass radial-polarisierte SK(K)S-Phasen
durch die bereits erwa¨hnte Konversion am Kern-Mantel-U¨bergang ihre Energie aus-
schließlich in der horizontalen Ebene haben. Werden geometrische Aspekte in Betracht
gezogen, dann ko¨nnte eine geneigte Schicht als lateral geologische Inhomogenita¨t eine
solch deutlich refraktierte vertikale Phase erzeugen. Die Ma¨chtigkeit der Schicht kann in
erster Na¨herung durch die Wellenla¨nge der SKS-Phasen bestimmt werden. Sie ist dem-
nach zwischen 7 und 70 km ma¨chtig. Wird die elliptische Partikelbewegung in eine lineare
u¨berfu¨hrt (durch sukzessives Neigen der Vertikalkomponente), dann resultiert daraus ein
Neigungswinkel der Schicht gegenu¨ber der Vertikalen von ca. 10◦.
26
2.3 Interpretation und Diskussion
Abbildung 2.3-5: Teilchenbewegungen von SKS-Phasen aus der Region Fidschi. Die leicht elliptische
Teilchenbewegung erfolgt in der Ebene, die durch die radiale und vertikale Komponente eines Drei-
Komponenten-Seismometers aufgespannt wird. Die zu jeder Partikelbewegung geho¨rende SKS-Phase ist
im Seismogramm links oben dargestellt. Dort zeigt die durchgezogene Linie die radiale Bodenbewegung
an, die gestrichelte die vertikale und die gepunktete die transversale.
Abbildung 2.3-5 zeigt die Teilchenbewegungen von SKS-Phasen in derjenigen Ebene,
die durch die radiale und vertikale Komponente aufgespannt wird. Sie sind leicht el-
liptisch - dies darf allerdings nicht verwechselt werden mit der elliptischen Partikelbewe-
gung der Horizontalkomponenten, die auf seismische Anisotropie zuru¨ckzufu¨hren ist. Eine
weitere Abbildung 2.3-6 zeigt den Zeitversatz zwischen der radialen und vertikalen Phase
in Abha¨ngigkeit des Backazimuthes. Die radiale Phase erreicht ca. 0.3 s vor der vertika-
len die Station. Fu¨r weitere Betrachtungen bezu¨glich der seismischen Anisotropie werden
diese anomalen Phasen aus der Region Fidschi nicht mehr beru¨cksichtigt, da lediglich ein
komplexes Untergrundmodell, das laterale Heterogenita¨ten einschließt, eine zufriedenstel-
lende Erkla¨rung geben kann.
Werden nur die Vielzahl an (scheinbar-)isotropen Beobachtungen betrachtet, so ko¨nnen
diese wie folgt erkla¨rt werden:
1. Ein nahezu vertikales Fließen von Mantelmaterial zu Zeiten des Gondwanazerfalles.
Bei vertikaler Fließrichtung orientieren sich die a-Achsen der Mantelminerale verti-
kal. Wellen, die heute diese ”erstarrte” Schicht durchlaufen, erfahren keine Aufspal-
tung und simulieren daher einen isotropen Mantel. Ein nahezu vertikaler Aufstrom
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Abbildung 2.3-6: Zeitverzo¨gerungen zwischen der radialen und vertikalen Komponente fu¨r SKS-Phasen
aus der Region Fidschi.
von Mantelmaterial unterhalb der Station SNAA ko¨nnte seine Ursache in einem
Mantelplume haben, der als Initiator fu¨r den Gondwanazerfall in Jokat et al. (2003)
diskutiert wird.
2. Theoretisch ist eine Aufspaltung der Scherwellen nicht zu beobachten, wenn zwei
oder mehr anisotrope Schichten mit unterschiedlichen Symmetrieachsen vorliegen
und sich deren anisotropes Verhalten gegenseitig aufhebt (Silver & Savage, 1994).
Fu¨r einen Zwei-Schicht-Fall mit einer Differenz von 90◦ zwischen den beiden
Schnellen Achsen ist nach Silver & Savage (1994) die Aufspaltung nicht mehr nach-
zuweisen. Es bleibt zu erwa¨hnen, dass fu¨r die Nachbarstationen Novo und Neumayer
ein geschichteter Aufbau des Mantels die beobachtete Aufspaltung von Scherwellen
sehr gut erkla¨rt.
3. Eine weit kompliziertere anisotrope Charakteristik des Untergrundes, der nicht
durch einen einfachen Ein- oder Mehr-Schicht-Fall beschrieben werden kann.
Um die Struktur des Oberen Mantels unterhalb von SNAA mit Hilfe der seismischen
Anisotropie detaillierter erfassen zu ko¨nnen, sollten mehr Seismometer in der Umgebung
der Station (auch tempora¨r) ausgebracht werden.
2.4 Zusammenfassung
Zusammenfassend la¨sst sich anhand der Untersuchung seismischer Anisotropie Folgendes
ableiten:
1. Das im Untersuchungsgebiet beobachtete Muster seismischer Anisotropie kann mit
dem Modell einer sich auf einem stationa¨ren Mantel bewegenden starren
28
2.4 Zusammenfassung
Lithospha¨renplatte nicht erkla¨rt werden. Die Geschwindigkeit der Antarktischen
Platte von 1.15 cm pro Jahr erzeugt ein zu geringe Scherspannung, um die Mantel-
minerale auszurichten. Ferner sind die spitting parameter im Vergleich untereinan-
der zu inkonsistent. Das alternative Modell der vertikalen kohera¨nten Deformation
erkla¨rt jedoch sehr gut die beobachtete Anisotropie.
2. Im Allgemeinen folgen die anisotropen Strukturen der Lithospha¨re den Richtungen
der Gebirgszu¨ge. Des Weiteren orientieren sich die Schnellen Achsen in Richtung der
magnetischen Anomalien. Daraus kann abgeleitet werden, dass der Obere Mantel
und die Kruste bei Deformationsprozessen wie z.B. Orogenesen stark miteinander
verbunden gewesen waren.
3. Die abrupte A¨nderung der Richtungen der Schnellen Achsen im Bereich der
Heimefront Scherzone impliziert eine Scherzone, die sich in den Oberen Mantel hin-
ein fortsetzt. Zusa¨tzlich verbindet die Scherzone Mantelstrukturen, die jeweils fu¨r
sich ihre eigene tektonische Entwicklung und Geschichte aufweisen. Infolgedessen
kann ein Hinweis auf eine Suturzone gegeben werden, welche die mesoproterozoische
Maudheim-Provinz von dem panafrikanisch u¨berpra¨gten Teil des Ostantarktischen
Kratons trennt. Diese Suturzone dehnt sich durch die gesamte Lithospha¨re aus.
4. Fu¨r die Station Novo, die nahe am Kontinentalrand liegt, erkla¨rt ein
doppelschichtiges Mantelmodell mit fossiler Anisotropie die Aufspaltung der Scher-
wellen. Die untere Schicht zeigt eine Charakteristik, die mit dem Gondwanazerfall
und im Speziellen mit einer strike-slip-Deformation vor der finalen O¨ffnung der
Lazarev See in Verbindung steht. Die obere Schicht repra¨sentiert einen Deforma-
tionsprozess aus dem spa¨ten Neoproterozoikum/fru¨hen Paleozoikum, in der das
benachbarte Wohlthat-Massiv bei der Bildung des Großkontinentes Gondwana durch
Orogenese entstand.
5. Die Aufzeichnungen der Stationen, die im Landesinnere aufgestellt wurden, geben
durch Inversion von Wellenformen keinen Hinweis auf ein geschichtetes anisotropes
Medium.
6. Fu¨r die Station SNAA wurden inkonsistente Ergebnisse erzielt. Es wird fu¨r be-
stimmte Azimute Anisotropie beobachtet, jedoch zeigt ein Großteil der Messungen
u¨ber einen weiten azimutalen Bereich keine Aufspaltung und verweisen
demnach auf einen scheinbar isotropen Untergrund. Eine Aufspaltung unterbleibt,
wenn sich die a-Achsen der Kristalle vertikal ausrichten, z.B. durch eine
vertikale Fließbewegung von Mantelmaterial. Diese Beobachtung stellt eine Ver-
bindung zu der Mantelplume Hypothese als Initiator des Gondwanazerfalles her.
Dass der Untergrund als heterogen anzunehmen ist und daher auch komplizierte
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Anisotropie vorliegen kann, zeigt die Beobachtung des ausgepra¨gten Energieanteils
auf der vertikalen Komponente der Seismogramme fu¨r SKS-Phasen, die durch Erd-
beben aus der Region Fidschi erzeugt wurden.
30
3 Bestimmung der Krustenstruktur
Die Kruste der Ostantarktis und besonders die Struktur der Unterkruste ist im Gegen-
satz zur Kruste der Westantarktis weitestgehend unbekannt. Untersuchungen der Disper-
sion von Oberfla¨chenwellen (z. B. Ritzwoller et al., 2001), Schwerefeldmessungen und
tiefenseismische Experimente ergaben eine durchschnittliche Ma¨chtigkeit der ostantark-
tischen Kruste von ca. 40 km, wohingegen die der Westantarktis bei ca. 30 km liegt
(Bentley, 1983). Der eben zitierte Autor berichtet u¨ber eine Krustenstruktur, die einen
typischen kontinental geschichteten Aufbau mit einer bis zu 20 km ma¨chtigen Oberkruste
hat, in der seismischen Geschwindigkeiten leicht erho¨ht sind. Dies ist konsistent mit einer
kristallinen Kruste hohen Alters.
Zur Darstellung krustaler Strukturen stehen geophysikalische Methoden zur Verfu¨gung.
Mit Potentialfeldverfahren wie Aerogravimetrie oder Aeromagnetik ko¨nnen oberfla¨chen-
nahe Strukturen erfasst und so beispielsweise einzelne geologische Provinzen oder
Terrane kartiert werden. Potentialfeldverfahren sind jedoch von Natur aus nicht ein-
deutig. Im Gegensatz dazu ermo¨glichen tiefenseismische Experimente oft eine relativ
genaue Bestimmung der seismischen Geschwindigkeitsstruktur und auch der Mohotie-
fe. Nachteilig sind allerdings die hohen Kosten und der große logistische Aufwand, der
fu¨r diese sogenannte aktive Seismik betrieben werden muss. Diese beide Faktoren spie-
len bei der passiven Seismik mit portablen breitbandigen Seismometerstationen eine
eher untergeordnete Rolle. Ein großer Nachteil liegt bei diesen seismologischen Metho-
den jedoch darin, dass im vorgegebenen Messzeitraum an der Registrierstation nicht
zwingend ausreichend auswertbare Erdbeben registriert werden. Allerdings erho¨ht sich




Abbildung 3.0-1: Vereinfachte Darstellung einer Receiver Funktion. Bild (a) zeigt die direkte
Ps-Konversion und die sta¨rksten Multiplen PpPds und PpSds. In Bild (b) ist skizzenhaft das lokale
Strahlkoordinatensystem LQT dargestellt, welches definiert wird durch die Richtung des einfallenden
P-Strahles (= L-Achse), der durch Station und Quelle aufgespannten vertikalen Ebene (= Q-Achse) und
der T-Achse, die mit der L- und Q-Achse ein rechtsha¨ndiges System bildet. Bild (c) zeigt ein synthe-
tisches Seismogramm, auf dessen Q-Komponente (= Receiver Funktion) sich die Energien der direkt
konvertierten Phase Ps und der Multiplen konzentriert.
Ein erprobtes Auswerteverfahren stellt die Berechnung von Receiver Funktionen dar (z.B.
Langston, 1979). Diese seit ungefa¨hr zwei Jahrzehnten angewandte Methode basiert auf
der Konversion von Kompressionswellen in Scherwellen an seismischen Diskontinuita¨ten,
z. B. der Moho. Da die teleseismische P-Wellen einen relativ breiten Periodenbereich um-
fassen (ca. 0.5 bis 20 s), ko¨nnen mit ihnen die grundlegenden Strukturen der Erdkruste
und auch des Oberen Erdmantels abgeleitet werden. Modellierung oder Inversion der ein-
dimensionalen Geschwindigkeitsstruktur der Kruste, Abscha¨tzung von Krustenma¨chtig-
keiten und des durchschnittlichen Verha¨ltnisses aus Kompressions- und Scherwellenge-
schwindigkeit (vp/vs) sind heute standardma¨ßig eingesetzte Verfahren, mit denen im
Rahmen dieser Disseration versucht wurde, die Krustenstruktur des DML zu untersu-
chen.
Im Folgenden wird auf die eigentliche Berechnung von Receiver Funktionen, ihrer Inver-
sion, der Bestimmung der Krustenma¨chtigkeit sowie des vp/vs-Verha¨ltnisses eingegangen.
Im Abschnitt 3.2 wird ein refraktionsseismisches Experiment vorgestellt, das ausgewertet
wurde, um eine Vorstellung von der Krustenstruktur unterhalb des Kottasgebirges zu
erhalten.
Die Ergebnisse sind in der Publikation ’Seismic imaging of the Crust beneath Dronning




Die Berechnung von Receiver Funktionen (RF) basiert darauf, dass eine teleseismische
Kompressionswelle auf ihrem Laufweg an Diskontinuita¨ten gebrochen und Teile ihrer
Energie in Scherwellenenergie konvertiert wird (siehe Abb. 3.0-1). Da diese Wellen unter-
schiedliche Wellengeschwindigkeiten und infolgedessen unterschiedliche Laufzeiten haben,
kann aus dem ermittelten Zeitversatz auf die Tiefe der Grenzfla¨che, die diese Konversion
verursachte, ru¨ckgeschlossen werden.
Wird der einfache Fall einer horizontalen Schicht u¨ber einem Halbraum angenommen,
dann ko¨nnen die Zeitverzo¨gerungen der direkt konvertierten Phase (Ps) und der multiplen
Phasen (PpPds und PpSds) relativ zur P-Welle unter Beru¨cksichtigung des
Snellius’schen Brechungsgesetzes nach Zandt & Ammon (1995) angegeben werden zu


















Die relativen Laufzeiten ha¨ngen nach diesen Gleichungen von der Tiefe der Diskonti-
nuita¨t (H), den seismischen Geschwindigkeiten der oberen Schicht (vp und vs) und dem
Strahlparameter (p, slowness) ab.
3.1.1 Berechung von Receiver Funktionen
Um einen kurzen U¨berblick vom Ablauf der Berechung einer RF zu geben, werden die
wichtigsten Schritte erla¨utert:
Restitution: Mit einem Restitutionsfilter wird die Instrumentencharakteristik beru¨ck-
sichtigt. Dies ist vor allem fu¨r kurzperiodische Seismometer notwendig, um die Ab-
nahme der Empfindlichkeit zu tieferen Frequenzen hin zu beru¨cksichtigen.
Rotation: Ziel ist die Zerlegung des Wellenfeldes, um die konvertierte S-Welle von der
direkten P-Welle zu isolieren. Dazu werden die originalen Z-, N- und E-Komponenten
durch eine Rotation in das LQT-System transformiert (siehe Abb. 3.0-1b). Wa¨hrend
die L-Komponente die P-Energie beinhaltet, weist die Q-Komponente die SV-Energie
und die T-Komponente die SH-Energie auf. Dabei zeigt L in Richtung der
P-Welle, wa¨hrend Q rechtwinklig zu L und T rechtwinklig zu den beiden L- und
Q-Komponenten ist. Die Rotation kann in der horizontalen Ebene u¨ber den theo-
retischen Backazimuth und in der vertikalen um den theoretischen Inklinationswin-
kel der P-Welle erfolgen. Alternativ ko¨nnen die beiden Rotationswinkel u¨ber ei-
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ne Berechnung der Eigenwerte der Kovarianzmatrix eines Zeitfensters, welches die
P-Wellenenergie entha¨lt, bestimmt werden (Vinnik, 1977).
Dekonvolution: Die aufgezeichnete Bodenbewegung D ist mathematisch betrachtet die
Faltung von Instrumentenantwort I, einfallender Welle S und empfa¨ngernaher
Struktur E. Im Signal S, das beim Durchlaufen des Untergrundes vera¨ndert wird,
sind alle Einflu¨sse zwischen Quelle und Seismometerstation enthalten.
DV (t) = I(t) ∗ S(t) ∗ EV (t)
DR(t) = I(t) ∗ S(t) ∗ ER(t)
DT (t) = I(t) ∗ S(t) ∗ ET (t) (2)
Nach Langston (1979) sind die Funktionen S(t) und I(t) fu¨r die drei Komponenten
gleich. Fu¨r den Fall eines von unten steil einfallenden Signals kann die vertikale
U¨bertragungsfunktion der Untergrundstruktur EV (t) als Dirac’sche Deltafunktion
δ(t) angenommen werden. Somit vereinfacht sich Gl. 2 zu
DR(t) ≃ DV (t) ∗ ER(t)
DT (t) ≃ DV (t) ∗ ET (t). (3)
Mit der inversen Operation DV (t) ∗ D
−1





ET (t) ≃ D
−1
V (t) ∗DT (t). (4)





ET (ω) ≃ D
−1
V (ω) ·DT (ω) (5)
Zusammenfassend la¨sst sich sagen, dass durch die Dekonvolution der Q- und
T-Komponente mit der L-Komponente Herd- und Ausbreitungseffekte aus dem
Signal entfernt werden. Im Idealfall entha¨lt dann die Q-Komponente
(= Receiver Funktion) lediglich die direkt konvertierte Phase Ps und die Multiplen
PpPds und PpSds, wa¨hrend die T-Komponente (= transversale Receiver Funktion)
null ist (siehe Abb. 3.0-1c). Im Falle einer geneigten Schicht oder eines anisotropen
Mediums sind auch auf der transversalen Receiver Funktion Signale enthalten. Die
L-Komponente entha¨lt nach der Dekonvolution einen spike-a¨hnlichen seismischen
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Wellenzug, ansonsten aber keine weiteren Informationen u¨ber den tieferen Unter-
grund.
Die durchgefu¨hrte Dekonvolution entspricht einer Spiking-Dekonvolution im Zeit-
bereich. Mittels eines Spike-Dekonvolution-Operators wird die Energie der direkten
P-Welle auf der Q-Komponente entfernt (Kind et al., 1995). Der Spike-Dekonvo-
lution-Operator ist ein inverses Filter, der mit Hilfe eines Wiener Optimalfilters
(Berkhout, 1977) durch Minimierung der kleinsten Fehlerquadrate zwischen dem
realen Seismogramm (= extrahiertes P-Signal) und einer δ(t)-Funktion realisiert
wird.
Moveout-Korrektur: Aus den Gleichungen (1) geht hervor, dass unterschiedliche Ein-
fallswinkel bzw. Strahlparameter (p) zu unterschiedlichen Differenzen-Laufzeiten
konvertierter Phasen fu¨hren. Um RF aus verschiedenen Epizentralentfernungen ver-
gleichen und stapeln zu ko¨nnen, werden diese moveout-korrigiert. Dabei wird die
Energie jeder Komponente entlang ihrer Zeitachse dahin verschoben, wo sie beob-
achtet werden wu¨rde, wenn das zugrunde liegende Wellenfeld mit einem bestimm-
ten Referenz-Strahlparameter p0 einfiele. Per Konvention wird dieser entsprechend
einer Herdentfernung von 67◦ gewa¨hlt, was einem Strahlparameter p0 von 6.4 s/
◦
entspricht (z.B. Vinnik, 1977).
Krustenma¨chtigkeit und vp/vs-Verha¨ltnis
Aus dem Zeitversatz zwischen der am U¨bergang vom Mantel zur Kruste direkt konvertier-
ten Phase Ps und den Multiplen PpPs und PpSs kann die Krustenma¨chtigkeit folgend
den Gleichungen (1) ermittelt werden. Das durchschnittliche vp/vs-Verha¨ltnis oberhalb
















Zhu & Kanamori (2000) entwickelten ein mittlerweile etabliertes Gridsearch-Verfahren,
welches aus der Konvertierten und den Multiplen die Krustenma¨chtigkeit und das
vp/vs-Verha¨ltnis ermittelt. Fu¨r inkrementell variierende Wertepaare (= Krustenma¨chtig-
keit H und vp/vs-Verha¨ltnis) und einer als konstant angenommenen P-Wellengeschwin-
digkeit werden die theoretischen Laufzeiten der konvertierten Ps sowie der Multiplen
PpPs und PpSs berechnet und die (gewichteten) Amplituden der einzelnen RF aufsum-
miert. Hierbei wird als Messwert derjenige Wert akzeptiert, bei dem die Amplitude der
gewichteten Summe ein Maximum erzielt (siehe Abb. 6 der Publikation in Anhang B).
35
Kruste des DML
Abbildung 3.1-2: Synthetische RF fu¨r die Station SNAA berechnet, durch eine Vorwa¨rtsmodellierung
(Kind et al., 1995). Start- und Endmodell sind links in jeweils du¨nner und dicker Linie dargestellt.
Die gestrichelte Linie rechts zeigt die reale RF (Q-Komponente), die durchgezogenen Linien sind die
berechneten RF fu¨r das Startmodell (unten) und das Endmodell (mittig) nach vier Iterationen. Der obere
Wellenzug entspricht dem P-Welleneingangssignal (L-Komponente). Zwischen den Schichten wurde ein
gradueller U¨bergang modelliert, so dass sich die Moho zwischen ca. 40 und 48 km Tiefe befindet.
Unsicherheiten
Es gehen in die Berechnungen von RF einige Annahmen ein, die jede fu¨r sich wie-
derum zu Unsicherheiten fu¨hrt. A¨ndert sich beispielsweise die P-Wellengeschwindigkeit
um 0.1 km/s, fu¨hrt dies zu einer Unsicherheit in der Krustenma¨chtigkeit von einem
halben Kilometer. Signifikant wirkt sich dagegen eine A¨nderung der S-Wellengeschwin-
digkeit bzw. des vp/vs-Verha¨ltnisses aus, da diese auch ohne nennenswerte Modifikation
der P-Wellengeschwindigkeit stark variieren kann. Wird zum Beispiel das
vp/vs-Verha¨ltnis um 0.1 variiert, so ergibt das eine A¨nderung der Krustenma¨chtigkeit
von ca. 4 km (Zhu & Kanamori, 2000).
Inversion von Receiver Funktionen
Wie Eingangs erwa¨hnt, werden RF oft in ein S-Wellengeschwindigkeitsmodell invertiert,
mit dem die Struktur der Scherwellen unter der Empfa¨ngerstation beschrieben wird.
Die Resultate einer solchen Inversion sind allerdings nicht eindeutig, da die Methode die
Differenzen zwischen beobachteter und synthetischer RF optimiert. Es ist daher zwingend
notwendig, a priori Informationen des zu untersuchenden Gebietes in das vorwa¨rtsmo-
dellierte Untergrundmodell einzubinden. Die Inversion selbst basiert auf der Annahme
ebener Wellen (Kind et al., 1995). Es wird weiterhin angenommen, dass sich die Kruste
als eine Abfolge von homogenen horizontalen Schichten u¨ber einem homogenen Halb-
raum modellieren la¨sst. Die Inversionsmethode ist eine nichtlineare Anpassung, bei der
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ein Startmodell durch eine Reihe von relativ du¨nnen Schichten mit negativem oder posi-
tivem Geschwindigkeitsgradienten iterativ angepasst wird.
Fu¨r die Station SNAA zeigt Abbildung 3.1-2 ein Beispiel. Theoretische RF werden fu¨r
das Start- und Endmodell nach vier Iterationen berechnet. Der obere spike-a¨hnliche
Wellenzug entspricht der P-Wellenform nach dem Dekonvolutions- und Stackingprozess.
3.1.2 Ergebnisse: Krustenma¨chtigkeiten und vp/vs-Verha¨ltnisse
Um die Ergebnisse untereinander vergleichbar zu machen, wurde fu¨r die Berechnung
der RF eine P-Wellengeschwindigkeit von 6.45 km/s angenommen. Dieser Wert ent-
spricht dem globalen Mittelwert der krustalen Kompressionswellengeschwindigkeit (Chri-
stensen & Mooney, 1995). Auch das refraktionsseismische Profil KOTTAS (siehe dazu
Abschnitt 3.2.2) und das in der Na¨he der russischen U¨berwinterungsstation Novolazarev-
skaya (Novo) durchgefu¨hrte Experiment (Kogan, 1992) stu¨tzen diesen Wert. Durch ein
refraktionsseismisches Experiment wurde eine Geschwindigkeit von 6.5 km/s fu¨r den
su¨dafrikanischen Kaapvaal-Kraton ermittelt (Durrheim & Green, 1992).
Wie auch fu¨r die Untersuchung der seismischen Anisotropie (siehe Kapitel 2.2) wurden
die Registrierungen der in Abschnitt 1.3.1 beschriebenen tempora¨ren und permanen-
ten Seismometerstationen nach starken Erdbeben im jeweiligen Aufzeichnungszeitraum
untersucht. Dabei wurde nach Ereignissen gesucht, deren P-Wellen Ersteinsa¨tze ein aus-
reichend hohes signal-noise-Verha¨ltnis hatten. Da die Registrierzeiten der tempora¨ren
Stationen sehr kurz waren, wurden die Zeitreihen noch zusa¨tzlich nach PcP-, PKiKP-,
PP- und PKP-Phasen untersucht.
Die konvertierten Signale Ps sind im ganzen Untersuchungsgebiet sehr gut zu beobachten
(siehe Abb. 3.1-3), was auf einen hohen Impedanzkontrast zwischen Kruste und darun-
ter liegendem Mantel hinweist. Die Ma¨chtigkeit der Kruste nimmt von der Ku¨ste aus
in Richtung der beiden Gebirgszu¨ge Wohlthat-Massiv im zentralen DML und Kottas im
westlichen DML zu (siehe Abb. 3.1-4). Diese Krustenzunahme deckt sich mit den Model-
len der Refraktionsseismik. Innerkrustale Strukturen, zu erkennen an Signalen, die vor
der direkt konvertierten Phase Ps liegen, ko¨nnen fu¨r die tempora¨ren Stationen nicht in
Betracht gezogen werden. Aufgrund der geringen Anzahl an RF, die fu¨r die Stapelung
verwendet wurden, ko¨nnen diese Signale durch Rauschen erzeugt worden sein. Anders
verha¨lt es sich fu¨r die Stationen Novo und SNAA. Fu¨r Letztere kann durch die Stape-
lung von 138 einzelnen RF davon ausgegangen werden, dass zufallsbedingtes Rauschen
minimiert wurde und nur noch ”echte” Signale auf der Summenspur zu finden sind.
Die Seismometerstationen sind im Untersuchungsgebiet weit verteilt, deshalb werden die
Krustentiefen und vp/vs-Verha¨ltnisse nach Regionen getrennt vorgestellt.
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Abbildung 3.1-3: Summenspuren aller Stationen, fu¨r die eine RF berechnet werden konnte. Die direkt
an der Moho konvertierte Phase (PMs) wurde mit einem schwarzen Kreis gekennzeichnet. Die mo¨glichen
krustalen Multiplen (PpPs und PpSs) wurden mit jeweils zwei bzw. drei schwarzen Punkten markiert.
Fu¨r die Station SNAA konnte eine innerkrustale Struktur identifiziert werden, die sowohl eine direkt
konvertierte Phase als auch eine Multiple erzeugte (offene Kreise). Die Einsatzzeit des PpSs-Signals fu¨r
die Station SNAA ist nicht eindeutig. Fu¨r die Station Novo deutet ein Pfeil auf die negative Phase bei
ca. 10 s, die auf eine Schicht erniedrigter Geschwindigkeit hinweist, evtl. im Mantel liegend. Die dem
Stationsnamen folgende Zahl gibt die Anzahl der Einzelspuren an, aus denen die Summenspur resultiert.
Novo und das Wohlthat-Massiv im zentralen DML
Die Krustenma¨chtigkeit unterhalb der Station Novo betra¨gt 42 km (siehe Abb. 3.1-4).
Dies deckt sich ungefa¨hr mit den 40 km, die Kogan (1992) durch die Interpretation eines
refraktionsseismischen Experimentes ermittelte. Bemerkenswert ist ein negatives Signal
auf der Summenspur, das ungefa¨hr 10 Sekunden nach der P-Welle die Station erreicht
(siehe Abb. 3.1-3, durch einen Pfeil gekennzeichnet) und auf eine Zone mit erniedrigter
Geschwindigkeit hinweist (low velocity zone, LVZ ). Eine LVZ innerhalb des Mantels
ko¨nnte dieses Signal erzeugt haben, wie durch eine Vorwa¨rtsmodellierung gezeigt wer-
den konnte (siehe Abb. 8 der Publikation in Anhang B). Wie in Abschnitt 3.1.1 erwa¨hnt
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Abbildung 3.1-4: Krustenma¨chtigkeiten (in km) des Dronning Maud Landes. Die Kruste nimmt von
der Ku¨ste gen Inland zu, mit Maxima unter den Gebirgen Wohlthat-Massiv und Kottas. Krustentiefen,
berechnet durch Receiver Funktionen, sind rot umrandet. Die neu ermittelten Krustentiefen im Kottasge-
birge, bestimmt durch das refraktionsseismische Experiment KOTTAS, sind in Rot dargestellt. Schwarze
Werte repra¨sentieren bereits vero¨ffentlichte Krustentiefen von Kogan (1992) (Profilkennungen KOGAN),
Kudryavtzek et al. (1991) (Profilkennung SAE33, SAE34) und Jokat et al. (2004) (Profilkennungen 96110,
96100).
wurde, ist das Modell ohne zusa¨tzliche Informationen allerdings nicht eindeutig. Die im
Rahmen dieser Dissertation durchgefu¨hrte Untersuchung seismischer Anisotropie gibt je-
doch durch die Pra¨senz eines geschichteten anisotropen Mediums im Oberen Mantel einen
Hinweis darauf (siehe Kapitel 2.3.2).
Die Krustenma¨chtigkeit in Richtung des weiter su¨dlich gelegenen Wohlthat-Massives
(WTHM) nimmt bis zur no¨rdlichen Station WM73 (siehe Abb. 3.1-4) um fu¨nf Kilometer
zu. Mit Hilfe der RF konnte eine Krustenma¨chtigkeit von 47 km ermittelt werden. Bis
zum su¨dlichen Ende des WTHM la¨sst sich eine orogene Wurzel vermuten, da unterhalb
der Station WM72 die Kruste eine Ma¨chtigkeit von 50 km annimmt. Weiter o¨stlich unter
der Station WM73 erreicht die Kruste eine Tiefe von 48 km. Die Zunahme der Krusten-
ma¨chtigkeit resultiert vermutlich aus der Panafrikanischen Kollision zwischen den Kon-
tinenten Ost- und Westgondwana vor ∼500 Ma. Die ermittelten Tiefenangaben stimmen
in ihrer Gro¨ßenordnung mit dem Durchschnittswert der Krustenma¨chtigkeit von 46 km
unterhalb von Gebirgen gut u¨berein (Christensen & Mooney, 1995).
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Das vp/vs-Verha¨ltnis fu¨r die drei Stationen Novo, WM72 und WM73 ist relativ einheitlich
und zeichnet sich durch einen niedrigen Wert von 1.67±0.02 aus. Dies spricht fu¨r eine
Kruste, deren Komposition quarzreich (felsisch) ist (Zandt & Ammon, 1995) und gegen
eine mafische Kruste. Der Durchschnittswert fu¨r eine kontinentale Kruste liegt bei 1.76
(Christensen & Mooney, 1995). Fu¨r die o¨stlichst gelegene Station WM79 wurde dieser
Wert ermittelt. Es sei darauf hingewiesen, dass der verla¨sslichste Wert angegeben werden
kann, wenn die direkt konvertierte Phase Ps und die zwei Multiplen in die Berechnungen
eingehen. Fu¨r die Station WM79 wurde die Multiple PpPs nicht beru¨cksichtigt, da sich
diese durch eine Vorwa¨rtsmodellierung eines IASPEI-Modelles nicht eindeutig identifi-
zieren ließ (siehe Abb. 7 der Publikation in Anhang B).
Das erniedrigte vp/vs-Verha¨ltnis im zentralen DML ko¨nnte die Idee einer Ablo¨sung (De-
lamination) der dichteren Unterkruste aufgrund von Krustenzunahme wa¨hrend der Pan-
afrikanischen Orogenese unterstu¨tzen. Dies wird in Roland (2002) diskutiert. Allerdings
ist diese Aussage zum gegenwa¨rtigen Zeitpunkt spekulativ, da eine sehr geringe Anzahl
an Receiver Funktionen insbesondere fu¨r die Stationen im Wohlthat-Massiv fu¨r die Be-
stimmung des vp/vs-Verha¨ltnis verwendet werden konnte.
Weigel-Nunatak und SNAA im westlichen DML
Die Krustentiefe unterhalb der Seismometerstation Weigel-Nunatak im Kottasgebirge
wurde auf 46 km bestimmt. Das vp/vs-Verha¨ltnis betra¨gt 1.73 und liegt innerhalb des
Toleranzbereiches, der fu¨r den Durchschnittswert einer kontinentalen Kruste von
Christensen & Mooney (1995) mit 1.76 angegeben wird. Eine Projektion der Station
auf das in der Na¨he liegende Refraktionsprofil KOTTAS zeigt in ihren Krustenma¨chtig-
keiten eine gute U¨bereinstimmung (siehe Abb. 11 der Publikation in Anhang B).
Durch die große Anzahl an individuellen RF fu¨r die Station SNAA kann auf der Summen-
spur ein positives Signal bei ca. zwei Sekunden einer innerkrustalen Struktur zugeordnet
werden (siehe Abb. 3.1-3, gekennzeichnet als offener Kreis). Die Multiple dieser Struk-
tur bei ca. elf Sekunden ließ sich durch die Berechnung von synthetischen RF fu¨r ein
einfaches Erdmodell mit graduellem U¨bergang der Diskontinuita¨ten identifizieren (siehe
Abb. 7 der Publikation in Anhang B). Das Wertepaar Krustentiefe und vp/vs-Verha¨ltnis
kann mit dem Verfahren nach Zhu & Kanamori (2000) nicht eindeutig bestimmt werden
(siehe Abb. 6 der Publikation in Anhang B). Es wurde eine Krustentiefe von 52 km mit
korrespondierendem vp/vs-Verha¨ltnis von 1.61 ermittelt. Das zweite Wertepaar betra¨gt
40 km und 1.80. Diese Zweideutigkeit beruht auf der Doppeldeutigkeit der Multiplen
PpSs, was in Abb. 3.1-3 durch ein Fragezeichen angedeutet wird. Fu¨r das Wertepaar mit
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der gro¨ßeren Krustenma¨chtigkeit wurde das negative Signal bei 26 Sekunden innerhalb
des Summierungsalgorithmus nach Zhu & Kanamori (2000) beru¨cksichtigt, wa¨hrend das
alternative Wertepaar durch das Signal bei 22 Sekunden ermittelt wurde. Diese Doppel-
deutigkeit weist auf einen komplexeren Untergrund unterhalb SNAA hin, der nicht durch
ein einfach geschichtetes Erdmodell beschrieben werden kann. Die Untersuchung seismi-
scher Anisotropie aus den Registrierungen fu¨r SNAA deckt sich mit dieser Aussage (siehe
Kapitel 2.3.3).
Die Krustentiefe von 40 km liegt in der Gro¨ßenordnung derjenigen Werte, die fu¨r das
su¨dliche Afrika angegeben werden. Nguuri et al. (2001) folgend liegt die durchschnitt-
liche Krustenma¨chtigkeit des Kalahari-Kaapvaal-Kratons bei 38 km. In Anlehnung an
diesen Wert ist eine 40 km ma¨chtige Kruste unterhalb SNAA realistischer. Das zu diesem
Wert geho¨rige vp/vs-Verha¨ltnis von 1.80 deutet auf eine mafische Kruste hin. Durch den
Gondwanaaufbruch im Jura, der im Ku¨stenbereich des DML initiiert wurde, ko¨nnte es zu
Intrusionen von basaltischem Magma in die Kruste gekommen sein, was sich heute in ei-
nem ho¨heren vp/vs-Verha¨ltnis widerspiegelt. Solche basaltische Intrusionen wurden auch
von Ferraccioli et al. (2005) durch eine Auswertung eines aerogravimetrischen Daten-
satzes in Erwa¨gung gezogen. Die Station SNAA liegt auf dem Felsplateau Vesleskarvet,
der aus Gabbro besteht. Fu¨r dieses magmatische Gestein plutonischen Ursprungs wurde
durch Laboruntersuchungen ein ho¨heres vp/vs-Verha¨ltnis von 1.87 ermittelt (Tarkov &
Vavakin, 1982). Ein weiteres Argument fu¨r die Wahl des zweiten Wertepaares liefert eine
Untersuchung von Nair et al. (2006). Er zeigt, dass sich sowohl das erho¨hte vp/vs-Verha¨lt-
nis als auch der diffuse Charakter der Moho unterhalb des Bushvelt-Komplexes (∼2 Ga)
in Su¨dafrika eventuell auf basaltische Intrusionen in der Kruste zuru¨ckfu¨hren lassen.
3.2 Refraktionsseismik
Eines der wenigen refraktionsseismischen Experimente in der Antarktis wurde wa¨hrend
des polaren Sommers 1989/1990 im Kottasgebirge u¨ber die Heimefront Scherzone hinweg
durchgefu¨hrt. Das Profil hat eine Auslage von rund 200 km und wird in
Kapitel 1.3.2 na¨her vorgestellt. Die Auswertung dieses Profils und insbesondere die
Erstellung eines Krustenmodells durch Modellierung der direkten P-Wellen und der an
der Moho reflektierten Wellen (PmP) wird im Folgenden vorgestellt. Die Modellierung
erfolgte durch ein ray tracing mit dem Programm RAYINVR von Zelt & Smith (1992).
3.2.1 Refraktionsseismische Vorarbeiten
Refraktionsseismische Experimente wurden in den vergangenen Jahrzehnten in der Ant-
arktis see- und landseitig durchgefu¨hrt. Begonnen wurde 1969 mit zwei sich kreuzenden
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seismischen Weitwinkelprofilen von insgesamt 430 km La¨nge nahe der russischen Station
Novolazarevskaya (Novo) im zentralen DML (siehe Abb. 3.1-4, Profilkennung KOGAN).
Hierbei wurde eine nach Su¨den hin zunehmende Krustenma¨chtigkeit ermittelt. Nahe der
Ku¨ste betra¨gt die Krustentiefe rund 29 km, wohingegen kontinenteinwa¨rts Ma¨chtigkeiten
von 40 km ermittelt wurden (Kogan, 1992).
1985/86 wurden die ersten refraktions-/reflektionsseismischen Messungen im westlichen
DML durchgefu¨hrt (Hungeling & Tyssen, 1991). Mit den relativ kurzen Profilen nahe der
Kottasberge wurde lediglich die obere Kruste mit einer permischen Sedimentschicht von
1-2 km Ma¨chtigkeit erfasst.
Kudryavtzek et al. (1991) publizierten einen Schnitt durch die Kruste des Grunehogna-
Kratons (Profilkennungen SAE33, SAE34). Senkrecht zum Kontinentalrand und ausge-
hend von der Ku¨ste, wo die Krustenma¨chtigkeit 33 km vorweist, zeigt sich auch hier
eine Zunahme der Krustenma¨chtigkeit auf 40 km in Richtung der su¨dwa¨rts gelegenen
Gebirgszu¨ge (siehe Abb. 4.2-5 in Kap. 4.2.2).
In direkter Verla¨ngerung zu diesem Profil wurde im Su¨dsommer 1996/1997 ein refraktions-
seismisches Experiment im Weddell Meer durchgefu¨hrt (Jokat, 2004). Entlang dieses Pro-
fils (Profilkennung 96100) zeigt sich der U¨bergang zwischen kontinentaler und ozeanischer
Kruste zwischen Profilkilometer 150 und 210. Modelliert wurde eine kontinentale Kruste
mit 23 km Ma¨chtigkeit und eine ozeanische Kruste von 15 km Dicke. Die gedehnte kon-
tinentale Kruste ist ho¨chstwahrscheinlich von vulkanischem Material intrudiert worden
(Jokat, 2004, siehe Abb. 4.2-4 in Kap. 4.2.2).
In der Lazarev See, im zentralen DML, zeigt ein weiteres refraktionsseismisches Experi-
ment (Profilkennung 96100) eine leicht verdickte ozeanische Kruste, die eine Ma¨chtigkeit
von 10 km annimmt. Der weiter su¨dwa¨rts gelegene geriftete Kontinentalrand erreicht eine
Krustendicke von ca. 25 km (Jokat, 2004).
3.2.2 Ergebnis: Krustenstruktur unterhalb des Kottasgebirges
Durch Modellierung der Ersteinsatzzeiten der direkten Welle (Pg) und der an der Moho
reflektierten (PmP) wurde ein Krustenmodell erstellt, das sich im Modell insbesondere
durch einen Sprung der Mohotiefe von ca. 7 km auszeichnet (siehe Abb. 10 der Publikation
in Anhang B). Wie dort auf dem oberen Bild zu sehen ist, werden die gepickten Einsatz-
zeiten innerhalb ihrer Unsicherheiten von ±50 ms fu¨r die Pg und ±150 ms fu¨r die PmP
vom theoretischen Modell gut getroffen. Die Ma¨chtigkeit der Kruste ist fu¨r den su¨dli-
chen Bereich mit u¨ber 50 km ausgepra¨gter als fu¨r den no¨rdlichen Profilbereich, wo sie
ca. 45 km annimmt. Aus dem Verlauf der PmP-Laufzeitkurven kann auf eine leichte
Krustenzunahme ab ungefa¨hr Profilkilometer 110 in no¨rdliche und su¨dliche Richtung ge-
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schlossen werden. Die Stufe wird mit einer Suturzone in Verbindung gebracht, welche das
Kottasgebirge vom weiter su¨dlich gelegenen panafrikanisch u¨berpra¨gten Ostantarktischen
Kraton trennt. Mit der Pg-Phase konnte die Suturzone aufgrund des zu großen Stations-
abstand nicht modelliert werden.
In den Abbildungen 3.2-5 a-d werden Modelle gezeigt, die die Charakteristik des Krusten-
verlaufs zeigen. Deutlich wird, dass ein geneigter Kruste-Mantel-U¨bergang die
beobachteten Laufzeiten erkla¨rt. Auch die Lage der Laufzeitkurven, deren Niveau sich um
ca. eine Sekunde unterscheidet, la¨sst diese Folgerung zu. Im Folgenden wird die Diskussi-
on beschra¨nkt auf die PmP-Phasen und deren Laufzeitkurven, da sich lediglich aus ihnen
eine Vorstellung des Krustenverlaufs ableiten la¨sst. Abbildung 3.2-5a zeigt ein Modell
mit horizontal verlaufender Kruste. Die gepickten Laufzeiten und Modellwerte stimmen
unzureichend u¨berein. Fu¨r das Modell in Abb. 3.2-5b ist durch die geneigte Schicht der
rechte Laufzeitast, der den su¨dlichen Krustenverlauf widerspiegelt, relativ gut angepasst,
wohingegen der linke Laufzeitast (no¨rdlicher Krustenbereich) sich nicht mit den gepickten
Einsatzzeiten deckt. In Abb. 3.2-5c wurde ein Modell mit einer zu b) umgekehrt geneigten
Schicht angenommen. Der linke Laufzeitast (dieser entspricht dem no¨rdlichen Bereich
der Kruste) trifft die gepickten PmP-Einsa¨tze der im Norden des Profils durchgefu¨hrten
Schu¨sse, wa¨hrend der rechte Laufzeitast nicht deckungsgleich mit den PmP-Einsa¨tzen der
Su¨dschu¨sse ist. Fu¨r das Modell in Abb.3.2-5d werden durch die Modellierung einer Stufe
in der Mitte des Profils beide Laufzeitkurven sehr gut angepasst. Der Nachteil dieses
Modells gegenu¨ber dem Modell der Publikation (Abb. 10 der Publikation in Anhang B)
liegt in der mangelnden Strahl-U¨berdeckung, da der su¨dliche Bereich lediglich durch zwei
einzelne Strahlwege getroffen wird.
3.3 Vergleich mit Krustenma¨chtigkeiten anderer Kontinente
Durch die vorliegende Arbeit ko¨nnen erstmalig die Krustenma¨chtigkeiten des Untersu-
chungsgebietes mit denen der Fragmente Gondwanas verglichen werden (siehe Abb. 13
der Publikation in Anhang B). Die krustale Struktur unterhalb des su¨dlichen Afrikas
wurde durch zwei voneinander unabha¨ngige Studien ermittelt (Nair et al., 2006, Nguuri
et al., 2001), die bis auf wenige Ausnahmen gut u¨bereinstimmen. Die Tiefe der Moho liegt
zwischen 40 und 50 km unterhalb des mesoproterozoischen Namaqua-Natal-Gu¨rtels.
Diese geologische Formation wird im Untersuchungsgebiet in der Maudheim-Provinz
fortgesetzt. Der Weigel-Nunatak und das refraktionsseismische Profil KOTTAS liegen
dicht bei bzw. am su¨dlichen Ende der Maudheim-Provinz. Ihre Krustenma¨chtigkeiten
sind somit mit denen des Namaqua-Natal-Gu¨rtels vergleichbar. Der Limpobo-Gu¨rtel, die
proterozoische Kollisionszone zwischen dem Zimbabwe-Kraton und dem weiter su¨dwa¨rts
gelegenen Kaapvaal-Kraton, zeigt einen U¨bergang von einer undeformierten Kruste zu
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(a) Modell mit horizontaler Moho. Die obe-
ren PmP-Laufzeitkurven decken sich nicht
mit den gepickten Einsatzzeiten.
(b) Modell mit geneigter Moho. Der rech-
te PmP-Laufzeitast, der die Kruste unter-
halb der su¨dlichen Stationen widerspiegelt,
passt im Gegensatz zum linken die gepick-
ten PmP-Ersteinsa¨tze gut an.
(c) Modell mit geneigter Moho. Der linke
PmP-Laufzeitast, der die Kruste unterhalb
der no¨rdlichen Stationen widerspiegelt, passt
im Gegensatz zum rechten die gepickten Er-
steinsa¨tze gut an.
(d) Modell mit einer Stufe in der Moho. Die
gepickten PmP-Ersteinsatzzeiten der no¨rdli-
chen und su¨dlichen Schu¨sse treffen die bei-
den Laufzeitkurven. Der su¨dliche Teil wird
nur durch zwei Strahlwege abgedeckt.
Abbildung 3.2-5: Krustenmodelle mit unterschiedlicher Mohotopographie
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einer deformierten. Die Mohotiefe liegt zwischen 40 und 42 km unter dem Limpobo-
Gu¨rtel, wa¨hrend weiter no¨rdlich in Richtung des Zimbabwe-Kratons eine Krustentiefe
von 37 km ermittelt wurde. Diese Abnahme der Krustenma¨chtigkeit zeigt sich eben-
so in einem refraktionsseismischen Tiefenexperiment (Stuart & Zengeni, 1987). Variable
Krustentiefen kennzeichnen auch das zentrale DML. Von der Station Novo aus, wo die
Kruste eine Ma¨chtigkeit von 42 km hat, nimmt die Krustenma¨chtigkeit in Richtung des
su¨dlich gelegenen Wohlthat-Massives bis auf 50 km zu. Das Wohlthat-Massiv wird als
ein Teil des panafrikanischen East African Antarctic Orogen (EAAO) angesehen, das
im Mozambique-Gu¨rtel (su¨do¨stliches Afrika) fortgesetzt wird. Das mesoproterozoische
Grundgestein (Basement) des Wohlthat-Massives wurde durch die panafrikanische Bil-
dung von Gondwana u¨berpra¨gt (Jacobs et al., 2003b). Die verdickte Kruste des Gebirges
entstand vermutlich durch diese Kollision.
Ein weiteres Gebiet in der Na¨he des Untersuchungsgebietes, der Lu¨tzow-Holm-Komplex
im westlichen Enderby Land, wurde durch die Panafrikanische Kollision beeinflusst. Die
Krustendicke unterhalb der Station Syowa (SYO, 39◦E, 69◦S) wurde durch Berechnung
von Receiver Funktionen auf 36 km bestimmt (Kanao et al., 2002). Durch Refraktions-
seismik konnte eine leicht geneigte Mohotopographie ermittelt werden. An der Ku¨ste liegt
die Moho 32 km tief, wa¨hrend sie im Inland 10 km tiefer liegt (Tsutsiu et al., 2001). Fu¨r
das su¨dliche Indien, das erst in der Kreidezeit von Gondwana abgetrennt worden war,
wurde an der Station Trivandrum (TRVM) durch eine Analyse von Receiver Funktionen
eine 39 km ma¨chtige Kruste ermittelt (Kumar et al., 2001).
Die eben vorgestellten Krustenma¨chtigkeiten einiger Fragmente Gondwanas nehmen
Werte zwischen 35 und 42 km fu¨r eine undeformierte Kruste an, wa¨hrend unterhalb von
Orogenen die Krustenma¨chtigkeit zwischen 45 bis 52 km variiert. Diese Angaben decken
sich mit den Werten, die mit Hilfe einer Dispersionsuntersuchung von Oberfla¨chenwel-
len erzielt wurden (Ritzwoller et al., 2001). Die durchschnittliche Krustenma¨chtigkeit
des Ostantarktischen Kratons wurde mit dieser Dispersionsuntersuchung auf ∼40 km
bestimmt, maximal erreicht sie 45 km.
3.4 Zusammenfassung
Aus der Berechnung von Receiver Funktionen und der Modellierung eines refraktions-
seismischen Experimentes zeigt sich eine Kruste, die von der Ku¨ste in Richtung der
weiter su¨dlich gelegenen Orogene zunimmt. Die ku¨stennahe Station Novo im zentralen
DML hat eine 42 km ma¨chtige Kruste, die bis zum Wohlthat-Massiv auf 47 km zunimmt.
U¨ber dieses Gebirge hinaus nimmt die Kruste innerhalb von ca. 100 km auf 50 km zu, so
dass eine orogene Wurzel vermutet werden kann.
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Die konvertierten Signale Ps der Receiver Funktionen sind fu¨r alle Gebiete gut zu identi-
fizieren, was auf einen hohen Impedanzkontrast zwischen Kruste und darunterliegendem
Mantel schließen la¨sst.
Bemerkenswert ist ein Offset von ca. 7 km in der Mohotopographie unterhalb des Kottas-
gebirges. Dieser wurde durch die Ersteinsa¨tze der an der Moho reflektierten Welle (PmP)
des refraktionsseismischen Experimentes KOTTAS modelliert und wird interpretiert als
eine Suturzone zwischen dem Kottasgebirge und dem im Su¨den anschließenden Ostant-
arktischen Kraton.
Da auch die multiplen Signale der Receiver Funktionen (PpPs und PpSs) gro¨ßtenteils
identifiziert werden konnten, wurden mit der Methode nach Zhu & Kanamori (2000) die
vp/vs-Verha¨ltnisse unter den Seismometerstationen bestimmt. Das zentrale DML mit den
Stationen Novo und den im Wohlthat-Massiv aufgestellten Stationen WM72 und WM73
zeichnet sich durch ein niedriges vp/vs-Verha¨ltnis von 1.67 aus. Die Zusammensetzung
der Kruste ist daher felsischer Natur und deutet auf eine Kruste mit einem hohen Quarz-
Anteil hin.
Im westlichen DML wurde fu¨r die Kruste unterhalb der Station am Weigel-Nunatak
ein vp/vs-Verha¨ltnis von 1.72 und eine Krustenma¨chtigkeit von 46 km ermittelt. Die
Krustentiefe stimmt gut u¨berein mit einer Projektion der Seismometerstation auf das
in der Na¨he gelegene refraktionsseismische KOTTAS-Profil. Aus den Registrierungen der
Station SNAA kann die Krustentiefe zu 40 km und das vp/vs-Verha¨ltnis zu 1.80 festgelegt
werden. Das ho¨here vp/vs-Verha¨ltnis deutet eine mafische Zusammensetzung der Kruste
an und kann mit basaltischen Intrusionen erkla¨rt werden, die in Verbindung stehen mit
dem jurassischen Gondwanaaufbruch.
Ein Vergleich mit publizierten Krustenma¨chtigkeiten und vp/vs-Verha¨ltnissen vom su¨dli-
chen Afrika zeigt eine sehr gute U¨bereinstimmung mit den Werten, die im Rahmen dieser
Dissertation ermittelt wurden.
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Fu¨r die Modellierung von Potentialfeldern stehen zwei Methoden zur Verfu¨gung, die
sich bereits in ihren Ansa¨tzen unterscheiden. Zum einen ko¨nnen sie direkt, ohne vor-
ab die Parametrisierung fu¨r beispielsweise Dichten oder Krustenstrukturen festzulegen,
interpretiert werden. Die Methoden der direkten Interpretation, unter die beispielsweise
die Tiefenabscha¨tzung von Ko¨rpern, die Feldfortsetzung oder Wellenla¨ngenfilterung der
Potentialfelddaten fallen, basieren ha¨ufig auf einer Wellenzahlanalyse (z.B. Degro, 1986).
Zum anderen ko¨nnen Potentialfelder durch eine Vorwa¨rtsmodellierung unter Beru¨ck-
sichtigung mo¨glichst vieler Randbedingungen modelliert werden. Diese Randbedingun-
gen legen den Aufbau des Grundmodells fest und sind eine notwendige Voraussetzung,
um aufgrund der Mehrdeutigkeit in den Lo¨sungen der Potentialfelder ein realistisches
Modell zu erhalten.
Die Methode der Vorwa¨rtsmodellierung in drei Dimensionen wird in diesem Kapitel vor-
gestellt. Sie wurde auf die aus aerogravimetrischen Messungen erzeugte einfache Bou-
gueranomalie (BA) angewandt. Der Schwerpunkt lag dabei auf der Modellierung des
regionalen langwelligen Anteiles der BA, welche die Krustenma¨chtigkeit bzw. die Tie-
fenlage der Moho bestimmt (z.B. Torge, 1986, Seite 105). Die geringe Anzahl an Rand-
bedingungen, die innerhalb des großen Untersuchungsgebietes vorliegen, schließen die
Modellierung kleinra¨umiger oberfla¨chennaher Strukturen aus und legen ein einfaches
Krustenmodell fest. Damit wird eine U¨berinterpretation des Modells vermieden. Die
seismischen Detailinformationen, welche dem Modell seine Grenzen vorgaben, waren
die durch Berechnung von Receiver Funktionen ermittelten Krustenma¨chtigkeiten (siehe





Der Ausgangspunkt der Modellierung bildete die Freiluftanomalie (FA). Sie ist die Dif-
ferenz zwischen der Freiluftschwere in einem bestimmten Punkt und der Normalschwere
auf dem Bezugsellipsoid. Die Freiluftreduktion (δFA) geht von der Annahme aus, dass
sich zwischen dem Beobachtungspunkt und dem Bezugsniveau keine Massen befinden.







angegeben werden (z.B. Torge, 1986). Dabei ist h die Ho¨he des Messpunktes u¨ber dem
Bezugsniveau in Metern.
Durch eine Subtraktion der Wirkung von Gesteinsmassen mit vertikaler Ausdehnung
(δBA), die zwischen der Messtation und dem Bezugsniveau (im Allgemeinen der Mee-
resspiegel) liegen, wird die einfache Bougueranomalie (BA) errechnet. Diese Bouguer-
reduktion (δBA) beru¨cksichtigt zum einen ein Massendefizit unterhalb des Bezugsnive-
aus, indem fehlende Massen mit einer fiktiven Masse, die eine sog. Reduktionsdichte
erha¨lt, aufgefu¨llt werden. Zum anderen werden fu¨r Messpunkte, die u¨ber dem Bezugs-
niveau liegen (z.B. Gebirge), Massenu¨berschu¨sse abgetragen. Die Wirkung wird dabei
unter Annahme einer unendlich ausgedehnten Platte mit horizontalen oberen und unte-
ren Begrenzungsfla¨chen bestimmt, wodurch sich der Begriff der Bouguerplattenreduktion
etablierte.
Allgemein kann mit folgender mathematischer Beziehung die Schwerewirkung δM einer
unendlich ausgedehnten Platte der Masse M errechnet werden, wobei G der Gravitations-
konstanten, ρM der Massendichte und hM der vertikalen Ausdehnung der Masse entspricht
(z.B. Berckhemer, 1990):
δM = 2piGρMhM (8)
Das Modell einer unendlich ausgedehnten, homogenen Platte fu¨r den tatsa¨chlichen
Gela¨ndeverlauf ist nur in flachem Gebiet eine ausreichende Na¨herung, so dass vor al-
lem bei steiler Topographie eine sog. topographische bzw. Terrainkorrektur angebracht
werden muss. Eine zusa¨tzliche Reduktion um diesen Terraineffekt fu¨hrt zur vollsta¨ndigen
Bougueranomalie.
Neben den Gesteinsmassen wurden noch zusa¨tzlich die im Untersuchungsgebiet vorhan-
denen Wasser- und Eismassen beru¨cksichtigt, so dass die einfache Bougueranomalie fol-
gendermaßen errechnet wurde (z.B. Studinger, 1998):
BA = FA− δBA − δEIS − δWASSER (9)
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Dabei entspricht FA der Freiluftanomalie, δBA beru¨cksichtigt die Schwerewirkung der
Gesteinsmassen, die ober- oder unterhalb eines Bezugsniveaus liegen, δEIS ist die Schwe-
rewirkung des Eises und δWASSER die des Wassers.
4.2 Datenbasis
4.2.1 Kompilation der Schwerekarte
Freiluftanomalie
Fu¨r den kontinentalen Bereich zwischen ca. 15◦W und 15◦E und ca. 70◦S und 78◦S stand
eine hochaufgelo¨ste Freiluftanomalie zur Verfu¨gung (S. Riedel, 2007, pers. Mitt.), die aus
verschiedenen aerogravimetrischen Messungen als Teil des VISA-Projektes (siehe Kapitel
1.1) gewonnen wurde.
Fu¨r den ozeanischen Bereich wurde auf die Freiluftanomalie nach Laxon & McAdoo
(1998) zuru¨ckgegriffen. Dieser Datensatz hat eine Auflo¨sung von 7.5’ in der La¨nge und
3.75’ in der Breite und basiert auf satellitengestu¨tzten Messungen (GEOSAT und ERS-1).
Das Zusammenfu¨gen beider Datensa¨tze zu einem einheitlichen mit gleichma¨ßigem Git-
terpunktabstand von 2’ erfolgte durch den surface-Interpolationsalgorithmus (Smith &
Wessel, 1990) unter Anwendung der freien Software GMT (Wessel & Smith, 1991). Die
resultierende Karte der Freiluftanomalie des Untersuchungsgebietes, die in Abb. 4.2-1 in
einem polarstereographischen Koordinatensystem gezeigt wird, war der Ausgangspunkt
zur Bestimmung der einfachen Bougueranomalie.
Sa¨mtliche Abbildungen werden im Folgenden in einer konisch-konformen Lambertpro-
jektion gezeigt, die zwei Standardparallele bei -75◦ und -69◦ und einen Zentralmeridian
bei 0◦ hat.
Wasser- und Eisma¨chtigkeiten
Mit Hilfe des bathymetrischen Datensatzes ETOPO2 (Sloss, 2001) und durch Anwendung
der Gleichung (8) wurde die Schwerewirkung des Wassers (δWASSER) bestimmt. Sie nimmt
einen maximalen Wert von 221 mGal bei einer Standarddichte von 1.03 ·103 kg/m3 im
nordo¨stlichen Weddell Meer an (siehe Abb. 4.2-2a).
Mit gro¨ßerem Aufwand war die Generierung einer Eisma¨chtigkeitskarte verbunden. Sie
wurde unter Verwendung mehrerer Quellen kompiliert (D. Steinhage, 2007, pers. Mitt.).
Ein Datensatz wurde durch flugzeuggestu¨tzte EMR-Messungen (electro magnetic radar)
im Rahmen des VISA-Projektes (siehe Kapitel 1.1) gewonnen. Datenlu¨cken innerhalb
dieses Datensatzes wurden aufgefu¨llt mit (1) BEDMAP-Daten (Lythe & Vaughan, 2001),
(2) AWI internen Datensa¨tzen (Steinhage, 2001) und (3) Daten, die der BAS (British
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Abbildung 4.2-1: Freiluftanomalie des Untersuchungsgebietes. Ozeanseitig wurden Daten nach Laxon
& McAdoo (1998) verwendet, wa¨hrend kontinentalseitig eine hochauflo¨sende Freiluftanomalie (markiert
durch eine rot gestrichelte Umrandung) zur Verfu¨gung stand (S. Riedel, 2007, pers. Mitt.).
Antarctic Survey) erhoben und zur Verfu¨gung stellte. Durch eine Kreuzungspunktanalyse
du¨rfte sich der Fehler in der Bestimmung der Eisma¨chtigkeit auf ca. 30 m belaufen (D.
Steinhage, 2007, pers. Mitt.). Die maximale Schwerewirkung des Eises (δEIS) betra¨gt ca.
142 mGal, was in der Abb. 4.2-2b gezeigt wird.
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Abbildung 4.2-2: Schwerewirkungen, um die die Freiluftanomalie zur Berechnung der einfa-
chen Bouguerschwere korrigiert wurde. (a) zeigt die Schwerewirkung des Wassers, welche einen
maximalen Betrag von 221 mGal annimmt. (b) stellt die Schwerewirkung des Eises dar.
Im su¨dlichen Teil des Messgebietes betra¨gt sie maximal 142 mGal. (c) veranschaulicht die
Schwerewirkung der Gesteinsmassen, die zwischen ca. -570 mGal im ozeanischen Bereich und
300 mGal fu¨r Gebirgsgegenden variiert. (d) zeigt den gesamten Reduktionsbetrag, der einen Wertebereich




Um die Schwerewirkung der Gesteinsmassen u¨ber bzw. unter dem Bezugsniveau zu er-
mitteln, wurde ein Ho¨henmodell erstellt, das sich aus verschiedenen Quellen zusammen-
setzt. Der marine Teil des Grids bestand aus dem bereits erwa¨hnten bathymetrischen
Datensatz ETOPO2 (Sloss, 2001). Der kontinentale Teil wurde aus den bereits vorge-
stellten Eisma¨chtigkeiten und einem Datensatz erzeugt, der die Eisoberfla¨che entha¨lt.
Letzterer basiert auf dem digitalen Gela¨ndemodell RAMP (Radarsat Antarctic Mapping
Project, Liu et al., 2001). Durch Subtrahieren der Eisma¨chtigkeiten vom Ho¨henwert der
Eisoberfla¨che entstand das subglaziale Relief. Dieses wurde mit den Daten des marinen
Ho¨henmodells zusammengefu¨gt und anschließend mit der ’surface’ -Interpolation unter
Anwendung der freien Software GMT gegla¨ttet.
In Abb. 4.2-2c ist die Gesteinsmassenreduktion (δBA) dargestellt, die mit einer Reduk-
tionsdichte von 2.67 ·103 kg/m3 berechnet wurde. Innerhalb des Messgebietes variiert der
Wert zwischen ca. -570 mGal im ozeanischen Bereich und 300 mGal fu¨r Regionen mit aus-
gepra¨gter, u¨ber dem Meeresniveau liegender Topographie. Interessanterweise liegen weite
Teile des Ostantarktischen Kratons im westlichen DML (ab ca. su¨dlich der Kottasberge)
unter dem Meeres- bzw. Bezugsniveau.
Einfache Bougueranomalie
Die einfache Bougueranomalie (BA) wurde unter Anwendung der Gleichung (9) im Rah-
men dieser Dissertation deshalb erzeugt, weil durch ihre Verwendung die eigentliche 3D-
Schweremodellierung effizienter zu bewerkstelligen war und sie zum Zeitpunkt der Model-
lierung noch nicht vorlag. Sie wurde ohne die sog. Terrainkorrektur bestimmt, welche den
Einfluss der Topographie in der na¨heren Umgebung des Messpunktes beru¨cksichtigt. Fr
ihre Berechnung ist ein digitales Gela¨ndemodell notwendig, welches im Messgebiet jedoch
nicht vorliegt.
Abbildung 4.2-3 zeigt die ermittelte einfache BA und die Randbedingungen, die in Ab-
schnitt 4.2.2 vorgestellt werden. Sie nimmt Werte zwischen ca. 350 mGal fu¨r das ozeani-
sche Gebiet und ca. -250 mGal fu¨r den kontinentalen Bereich des Untersuchungsgebietes
an. Im Speziellen unterscheidet sich der Ostantarktische Kraton in seinem Schwereniveau
fu¨r das westliche DML und zentrale DML um ca. -100 mGal. Wa¨hrend im zentralen
DML ca. -160 mGal erreicht werden, nimmt die BA im westlichen DML ca. -60 mGal an.
Im marinen Bereich erreicht die BA des Weddell Meeres mit ca. 300 mGal einen um 50
mGal gro¨ßeren Wert als fu¨r die Lazarev See des zentralen DML. Entlang der Gebirgszu¨ge
erreicht die BA ca. -100 mGal. Ein Vorzeichenwechsel in der BA findet im U¨bergang vom
Kontinent zum marinen Bereich statt.
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Abbildung 4.2-3: Einfache Bougueranomalie des Untersuchungsgebietes. Sie umfasst einen Wertebe-
reich von ca. 350 mGal im ozeanischen Bereich und -250 mGal fu¨r den Kontinent. Die tot unterlegten
Zahlenwerte entsprechen den Krustenma¨chtigkeiten in km, die durch Berechnung von Receiver Funk-
tionen und aus der Refraktionsseismik bekannt sind und als Randbedingungen bei der Modellierung
eingingen. Fu¨r alle senkrechten Linien des Koordinatensystems wurde eine Ebene mit einem Dichtemo-
dell erstellt. Die schwarz gestrichelten Linien sind publizierte refraktionsseismische Experimente, von
denen ein Krustenquerschnitt existiert.
Im Untersuchungsgebiet gibt es zwei vero¨ffentlichte Karten der BA. Zum einen wurde
im Bereich der russischen Station Novo im zentralen DML im Rahmen der GeoMaud-
Expedition 1995/96 an ca. 170 Punkten der Schwerewert gemessen und die BA ermittelt
(Reitmayr, 2005). Zum anderen wurde eine BA von Ferraccioli et al. (2005) aus aerogravi-
metrischen Daten fu¨r das Gebiet um den Jutul-Penck-Graben nahe der su¨dafrikanischen
Station Sanae IV bestimmt. Ein Vergleich mit diesen beiden BA, die jedoch im Gegensatz
zu dem vorliegenden Datensatz nur kleinra¨umig existieren, zeigt eine gute U¨bereinstim-
mung mit der im Rahmen dieser Dissertation ermittelten.
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Abbildung 4.2-4: Schnitt durch die ozeanische Kruste des Weddell Meeres entlang des refraktions-
seismischen Profils 96100. Die Tiefenlage der Moho verla¨uft zwischen ca. 15 und 25 km (Abbildung
entnommen aus Jokat et al. (2004)). Profillage siehe Abb. 3.1-4.
4.2.2 Seismische und seismologische Daten als Randbedingungen
Insbesondere die Detailinformationen und Ergebnisse aus der Seismologie und Seismik
lieferten die Randbedingungen fu¨r die Modellierung. In Abbildung 4.2-3 ist die einfache
BA mit den Randbedingungen dargestellt. Die rot unterlegten Zahlenwerte entsprechen
den Krustentiefen, die im Rahmen dieser Dissertation aus der Berechnung von Receiver
Funktionen ermittelt wurden (siehe Kapitel 3.1) und aus refraktionsseismischen Experi-
menten bekannt sind. Im marinen Teil des Untersuchungsgebietes stand jeweils fu¨r das
Weddell Meer und die Lazarev See ein Krustenquerschnitt zur Verfu¨gung, die beide aus
refraktionsseismischen Messungen resultieren (fu¨r einen U¨berblick siehe Kapitel 3.2.1).
Die dort angegebenen Dichten und die vorgestellten Krustenstrukturen dienten der Im-
plementierung des Startmodells. Der Krustenquerschnitt des Weddell Meeres, das durch
das seismische Profil 96100 beschrieben wird, ist in Abb. 4.2-4 mit dem Kontinent-Ozean-
U¨bergang zu sehen (Jokat et al., 2004).
Kontinentalseitig dienten zwei refraktionsseismische Profile als Grundlage. Zum einen
wurde das Krustenmodell beru¨cksichtigt, das in direkter Verla¨ngerung zum oben erwa¨hn-
ten Profil 96100 liegt (dargestellt in Abb. 4.2-5). Es verla¨uft u¨ber den Grunehogna-Kraton
und hat eine La¨nge von ca. 320 km (Profilkennung SAE34, Kudryavtzek et al., 1991). Die
Tiefenlage des Kruste-Mantel-U¨berganges nimmt von der Ku¨ste ausgehend von ca. 33 km
auf ca. 40 km unterhalb des Profilendes zu. Das zweite seismische Profil wurde in Kapitel
3.2.2 vorgestellt und bildet die Krustenstruktur des Kottasgebirges im westlichen DML
ab. Wie auch im marinen Teil dienten die publizierten seismischen Geschwindigkeiten
der kontinentalseitigen Profile, die unter Anwendung der empirischen Beziehung nach
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Abbildung 4.2-5: Schnitt durch die Kruste des Grunehogna-Kratons (Kudryavtzek et al., 1991). Die
Tiefenlage der Moho unterhalb des Profiles SAE34 nimmt von der Ku¨ste ausgehend in Richtung Lan-
desinnere zu. Profillage siehe Abb. 3.1-4
Christensen & Mooney (1995) in Dichtewerte umgerechnet wurden, als erste Datenbasis.
4.3 3D-Modellierung der Potentialfelddaten mit IGMAS
Fu¨r die dreidimensionale Modellierung des Schwerepotentials wurde das Programmpaket
IGMAS (Interaktives Gravimetrisches und Magnetisches Auswertesystem) verwendet (z.B.
Go¨tze & Lahmeyer, 1988). IGMAS beinhaltet ein interoperables 3D-Geoinformations-
system (IOGIS) um Zusatzinformationen als Randbedingungen fu¨r das Modell zur
Verfu¨gung zu stellen (z.B. Schmidt & Go¨tze, 1998). Mit IGMAS wird die Schwerewirkung
im Stationsniveau eines geologischen Untergrundmodells durch eine numerische Vorwa¨rts-
modellierung berechnet. Das Untersuchungsgebiet wird in parallele Ebenen aufgeteilt, die
mo¨glichst senkrecht zur Streichrichtung der geologischen Hauptanomalien verlaufen. Ba-
sierend auf den Randbedingungen werden entlang der Ebenen Vertikalschnitte erstellt,
die u¨ber alle Ebenen hinweg verbunden werden (siehe Abb. 4.3-6). Dies erfolgt durch Tri-
angulation zusammenha¨ngender Ko¨rper, die sich mindestens u¨ber zwei Ebenen hinweg
erstrecken. Die Oberfla¨che der einzelnen Ko¨rper wird dabei durch Dreiecke angena¨hert.
Mittels des Gauß’schen Intergralsatz des Raumes und dem Satz von Green wird die




Abbildung 4.3-6: Krustenaufbau einer Ebene. (a) zeigt ein Schnitt durch die Kruste bei Profilkilometer
-200, wie er durch das Programm IGMAS am Bildschirm ausgegeben wird. Die Kruste ist durch Ko¨rper
konstanter Dichte aufgebaut. Die beiden oberen Kurven sind die gemessenen Schwerewerte (rote Linie)
und die aus dem Krustenmodell berechnete (schwarze Linie). Die kleinen waagrechten Striche (markiert
durch einen weißen Kreis) sind Krustentiefen des seismischen Profils 96100. (b) zeigt die Bougueranomalie
des modellierten Gebietes mit seinen 23 Ebenen (senkrechte Ordinatenachsen).
Um eine mo¨glichst gute Anpassung an das tatsa¨chliche Schwerefeld zu erhalten, werden
unter Beru¨cksichtigung der Randbedingungen, die im Rahmen der oben
erwa¨hnten IOGIS-Funktionalita¨t bereitgestellt werden, interaktiv sowohl Geometrie als
auch Dichtewerte der Modellko¨rper angepasst. Als Randbedingungen fu¨r das Modell
ko¨nnen Geschwindigkeitsparameter, Datensa¨tze geologischer Einheiten, Oberfla¨chengeo-
logie, Ergebnisse aus Bohrlochmessungen, reflexions- bzw. refraktionsseismische und seis-
mologische Resultate implementiert werden. Die Integration von Randbedingungen ver-
bessert die Plausibilita¨t des Modells.
Die Abbildung 4.3-6a zeigt die IGMAS-Bildschirmausgabe eines vertikalen Krustenquer-
schnittes, der durch Modellko¨rper konstanter Dichte aufgebaut wird. Die daru¨berliegen-
den Kurven zeigen zum einen die (ungefilterten) gemessenen Schwerewerte (in Rot) und
zum anderen die aus dem Dichtemodell durch Triangulation berechneten Schwerewerte
(in Schwarz). Durch die Modellko¨rper wurde das langwellige Signal der Bougueranoma-
lie angepasst, das durch die Tiefenlage der Moho verursacht wird. Rechts daneben in
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Abb. 4.3-6b ist das Untersuchungsgebiet, das durch 23 parallele Ebenen aufgeteilt wird,
mit der gemessenen Bougueranomalie dargestellt.
4.4 3D-Schweremodellierung des DML
Fu¨r die 3D-Modellierung wurde das Messgebiet, das ca. 1.500.000 km2 umfasst3, in
23 Nord-Su¨d orientierte parallele Ebenen mit einer La¨nge von 1400 km unterteilt. Im
zugrunde liegenden Lambert-Koordinatensystem wurden die Ebenen ausgehend vom Ko-
ordinatenursprung, der in der Mitte des Messgebietes bei der geographischen La¨nge
0◦ und der geographischen Breite -72◦ liegt, von Osten nach Westen gleichma¨ßig ver-
teilt. Die senkrechte Ebene bei Profilkilometer Null trennt in etwa das westliche DML
vom zentralen DML. Wo Randbedingungen vorlagen, wurde ein Ebenenabstand von
50 km gewa¨hlt, ansonsten wurde ein Abstand von 100 km als ausreichend erachtet (siehe
Abb. 4.3-6b), um den langwelligen Anteil der Bougueranomalie zu modellieren. Somit
verteilen sich die Ebenen bezu¨glich ihres Lambert-Koordinatensystems in Ebenen mit
negativen und positiven Abszissen- und Ordinatenwerte.
Ausgehend von der Ebene -300 im westlichen DML, welche vier Randbedingungen bein-
haltete, wurden die Dichten und Geometrien der Ko¨rper sukzessive modifiziert. An der
Tiefenlage der Moho wurde weitestgehend festgehalten, so dass eine Variation der Dichte
notwendig war, um die Abweichung zwischen gemessenem und modelliertem Schwerefeld
zu minimieren. Die durch die Seismik abgeleitete Krustenstruktur ist lediglich linienhaft
und repra¨sentiert im Vergleich zu der großen Ausdehnung des zu modellierenden Gebietes
nur einen kleinen Bereich. Das Geschwindigkeits- bzw. Dichtemodell, das den Schwere-
werten entlang des seismischen Profils genu¨gt, muss nicht zwingend zu der Schwere der
benachbarten Ebene passen, die immerhin 50 bzw. 100 km entfernt liegt. Die Modifikation
der Dichte stellt somit ein Kompromiss zwischen der linienhaften Abbildung und der Er-
weiterung in den 3D-Raum unter Beru¨cksichtigung der gegebenen Krustenma¨chtigkeiten
dar.
Die Kombination aus Gro¨ße des Messgebietes und geringer Anzahl an Randbedingungen
erlaubt nur einen sehr einfach geschichteten Aufbau des Dichtemodells, deren einzelne
Modellko¨rper sich u¨ber das gesamte Messgebiet erstrecken. In Abbildung 4.3-6a ist exem-
plarisch ein Schnitt durch die Kruste bei Profilkilometer -200 dargestellt, wie er durch
die graphische Oberfla¨che von IGMAS dargestellt wird.




Als Datenbasis diente die Freiluftanomalie, die aus verschiedenen Datensa¨tzen kompi-
liert wurde. Die kontinentale Freiluftanomalie setzt sich aus vier aerogravimetrischen
Datensa¨tzen unterschiedlicher Qualita¨t zusammen. Sie weist einen Kreuzungspunktfehler
von 4.5 mGal mit einer Standardabweichung von 7.3 mGal auf (S. Riedel, 2007, pers.
Mitt.). Fu¨r den ozeanischen Bereich wird eine Genauigkeit von ± 20 mGal fu¨r den ver-
wendeten Datensatz von Laxon & McAdoo (1998) angegeben. Auf der Freiluftanomalie
aufbauend wurde die einfache Bougueranomalie unter Verwendung mehrerer Datensa¨tze
berechnet, fu¨r die wiederum unterschiedliche Toleranzen angegeben werden.
Fu¨r den Datensatz ETOPO2 wird beispielsweise u¨ber kontinentalem Gebiet ein maxima-
ler Ho¨henfehler von 18 m und fu¨r den ozeanischen Bereich von maximal 200 m angegeben,
woraus unter Anwendung der Gleichung (8) mit der Dichte fu¨r Wasser von 1.03·103 kg/m3
ein maximaler Fehler von ca. 1 mGal bzw. 9 mGal resultieren kann. Fu¨r die Berech-
nung der Wirkung der Gesteinsmassen kann bei der Annahme einer Gesteinsdichte von
2.67·103 kg/m3 ein maximaler Fehler von 2 mGal bzw. 22 mGal angegeben werden.
Die verwendeten RAMP-Daten geben offiziell die Eisoberfla¨che mit einer Genauigkeit
von 1 m fu¨r Schelfeisbereiche, 7.5 m fu¨r kontinenteinwa¨rts gelegene Gebiete, 15 m fu¨r
den Ku¨stenbereich, 17.5 fu¨r eine rauhe Eisoberfla¨che und fu¨r rauhe Gebirgsfla¨chen von
100 m an (Liu et al., 2001). Entsprechend der Gleichung (8) variiert die Schwerewir-
kung fu¨r Eis mit einer Dichte von 0.91·103 kg/m3 zwischen 0.04 und 4 mGal. Da dieser
Datensatz auch fu¨r die Berechnung der Topographie verwendet wurde, kann sich der Feh-
ler bei der Bestimmung der Gesteinsmassen um den Faktor drei erho¨hen. Ein Vergleich
mit AWI-internen GPS-Messungen fu¨r den Ku¨stenbereich zeigte jedoch, dass sich eine
Ho¨hendifferenz von bis zu 300 m ergeben kann (C. Wesche, 2007, pers. Mitt.).
Durch eine Kreuzungspunktanalyse du¨rfte sich der Fehler in der Bestimmung der Eis-
ma¨chtigkeit auf ca. 30 m belaufen (D. Steinhage, 2007, pers. Mitt.). Unter Anwendung
der Gleichung (8) mit einer Standarddichte fu¨r Eis von 0.91 ·103 kg/m3 bela¨uft sich die
Unsicherheit in der Schwere auf ca. 1 mGal.
Ein weiterer Aspekt soll kurz vorgestellt werden. Die vollsta¨ndige Bouguerreduktion
ist fu¨r viele Regionen der ideale Ausgangspunkt fu¨r eine 3D-Schweremodellierung. Sie
beru¨cksichtigt neben der Schwerewirkung von Gesteinsmassen (= einfache BA) noch
zusa¨tzlich den Einfluss der Topographie bzw. des Terrains in der unmittelbaren Um-
gebung eines Messpunktes. Um diese jedoch zu erfassen, ist ein digitales Gela¨ndemodell
no¨tig, das z.B. Ho¨henblockmittelwerte in einem Rechteckgitter angibt. Damit la¨sst sich
das Gela¨nde als Sa¨ulenmodell mit konstantem Dichtewert darstellen und die Vertikal-
anziehung einer Sa¨ule errechnen (Tsoulis, 1999). Ein solches digitales Ho¨henmodell liegt
kontinentalseitig in der dafu¨r no¨tigen Genauigkeit nicht vor. Studinger (1998) gibt eine
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Abweichung von 2 mGal zwischen vollsta¨ndiger und einfacher BA fu¨r den Bereich des
Weddell Meeres an, wobei dieser Wert die ausgepra¨gte bathymetrische Steilstufe des Ex-
plora Escarpments repra¨sentiert. Fu¨r Hochgebirgsregionen gibt Torge (1986, Seite 101)
einen messbaren topographischen Effekt an, der zwischen 10 und 100 mGal liegen kann.
Da in der Karte der einfachen BA die Gebirgszu¨ge immer noch hervortreten, was aller-
dings auch isostatisch bedingt sein kann, ko¨nnte eine Terrainkorrektur fu¨r das vorliegende
Untersuchungsgebiet eine Verbesserung bringen.
Durch den Modellierprozess zeigte sich, dass sich Toleranzbereiche der Krustentiefen
durch leichte Variation der Dichten bestimmen ließen. Wurden beispielsweise kontinen-
talseitig die Dichte eines Ko¨rpers um ca. ±50 kg/m3 gea¨ndert, verursachte dies eine
Niveauverschiebung der modellierten Schwere um ca. ±50 mGal. Unter Anwendung der
Gleichung (8) mit einer mittleren Krustendichte von 2.67·103 kg/m3 wu¨rde sich die Lage
der Moho um ca. ±5 km verschieben. Dieser Wert wird fu¨r den kontinentalen Bereich als
maximaler Fehler betrachtet. Ozeanseitig wirkte sich dagegen eine A¨nderung der Kru-
stendichte von ca. ±50 kg/m3 weniger gravierend auf die Lage der Moho aus, so dass
hier eine Toleranz von ±2-3 km angemessen ist. Wurde die Manteldichte in der gleichen
Gro¨ßenordnung variiert, verschob sich das Niveau der modellierten Schwere signifikanter,
da durch den gro¨ßeren Mantelko¨rper auch eine gro¨ßere Schwerewirkung resultiert. Eine
Dichtea¨nderung der Kruste ist jedoch angesichts der Pra¨senz von vulkanischem Material,
das sich beispielsweise in der Explora Wedge zeigt (Miller et al., 1991), wahrscheinlicher
als die des Mantels, so dass fu¨r den ozeanischen Bereich des Untersuchungsgebietes eine
Toleranz von ±2-3 km fu¨r die Krustenma¨chtigkeiten angegeben werden kann.
4.5 Ergebnisse der 3D-Schweremodellierung
4.5.1 Krusten- bzw. Dichtemodell des westlichen und zentralen DML
Es zeigte sich wa¨hrend der Modellierung, dass das gesamte Untersuchungsgebiet nicht
durch einen einheitlichen Krustenaufbau dargestellt werden konnte. Das Dichtemodell,
welches den Schwerewerten des zentralen DML genu¨gte, konnte nicht das Schwereniveau
des westlichen DML erreichen und umgekehrt. Infolgedessen wurden zwei Krustenmodelle
erstellt, die sich in ihren Dichten leicht unterscheiden, jedoch in der Anzahl der einzelnen
Modellko¨rper identisch sind. Die modellierten Dichten liegen innerhalb von jenen Werte-
bereichen, die in der Literatur fu¨r eine ozeanische oder kontinentale Ober-/Unterkruste
angegeben werden (z.B. Torge, 1986, Seite 106). Die Modellko¨rper repra¨sentieren einzel-
ne markante geologische Einheiten wie den Grunehogna-Kraton, den Ostantarktischen
Kraton oder das Wohlthat-Massiv. Tabelle 4.5-T1 gibt einen U¨berblick u¨ber die bei der
Modellierung verwendeten Dichten der einzelnen Ko¨rper.
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Abbildung 4.5-7: Dichtemodell des westlichen DML. (a) zeigt die gemessene (blaue Kurve) und berech-
nete (rote Kurve) Schwerewerte entlang der Ebene bei Profilkilometer -300. Die geologischen Einheiten
zeigen sich durch unterschiedliche Signale. b) zeigt die durch Modellko¨rper konstanter Dichte aufgebaute
Kruste. Geklammerte Buchstaben sind Abku¨rzungen fu¨r die einzelnen Modellko¨rper, deren Eigenschaften
in Tabelle 4.5-T1 aufgelistet sind.
In den Abbildungen 4.5-7 und 4.5-8 werden die berechnete BA (blaue Kurve) und die durch
Triangulation modellierte (rote Kurve) entlang zweier ausgesuchter Ebenen dargestellt.
In den einzelnen Ko¨rpern ist der fu¨r diesen Ko¨rper als konstant angenommene Dichtewert
angegeben. Es zeigt sich vor allem u¨ber den Gebirgszu¨gen ein hochfrequentes Signal mit
ausgepra¨gten Amplituden. Zuru¨ckzufu¨hren ist dieses Signal auf die wa¨hrend den aero-
gravimetrischen Messungen konstante Flugho¨he und der damit verbundenen Na¨he zum
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Abbildung 4.5-8: Dichtemodell des zentralen DML. (a) zeigt die gemessene (blaue Kurve) und berech-
nete (rote Kurve) Schwerewerte entlang der Ebene bei Profilkilometer +400. Die geologischen Einheiten
zeigen sich durch unterschiedliche Signale. b) zeigt die durch Modellko¨rper konstanter Dichte aufgebaute
Kruste. Geklammerte Buchstaben sind Abku¨rzungen fu¨r die einzelnen Modellko¨rper, deren Eigenschaften
in Tabelle 4.5-T1 aufgelistet sind.
Quellko¨rper. Die hochfrequenten Anteile des Potentialfeldes spiegeln die lokalen Anteile
wider. Da zu wenige kleinra¨umige geologische und seismische Detailinformationen vorlie-
gen, ko¨nnen diese lokalen Anteile nicht modelliert werden. Zudem wa¨re ein komplizierteres
Krustenmodell no¨tig, als es in der vorliegenden Modellierung verwendet werden konnte.
Die modellierte BA passt bei beiden Krustenmodellen mit dem langwelligen Anteil der
berechneten Bouguerschwere relativ gut u¨berein.
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Die kontinentale Dichtestruktur beginnt fu¨r beide Modelle mit einer Deckenschicht, die
aufgrund der Bouguerreduktion mit einer Hintergrunddichte von 2.67·103 kg/m3 model-
liert wurde. Fu¨r die Oberkruste des westlichen DML nehmen die drei Modellko¨rper Werte
zwischen 2.75·103 kg/m3 und 2.85·103 kg/m3 an, wobei der niedrigere Wert den ku¨sten-
nahen Modellko¨rper repra¨sentiert. Die Dichte der Unterkruste des westlichen DML steigt
von 2.80·103 kg/m3 fu¨r den ku¨stennahen Bereich auf 2.96·103 kg/m3 fu¨r das su¨dliche
Untersuchungsgebiet. Leicht unterschiedliche Dichteangaben lassen sich fu¨r das zentra-
len DML angeben. Die Oberkruste wurde durchgehend mit 2.75·103 kg/m3 modelliert,
wa¨hrend die Dichte der Unterkruste ausgehend von der Ku¨ste in Richtung Su¨den von
2.80·103 kg/m3 auf 2.90·103 kg/m3 leicht zunimmt. Fu¨r den gesamten kontinentalen Be-
reich wurde der Mantel mit der Standarddichte von 3.30·103 kg/m3 modelliert (z.B.
Berckhemer, 1990).
Der marine Teil beider Krustenmodelle wurde mit den gleichen Dichten und der gleichen
Anzahl an Modellko¨rpern modelliert. Ausgehend von der Wasserschicht, die aufgrund
der Bouguerreduktion mit einer Hintergrunddichte von 2.67·103 kg/m3 modelliert und
deren Meeresbodentopographie durch den Datensatz ETOPO2 (siehe Abschnitt 4.2.1)
realisiert wurde, gliedert sich das ozeanische Dichtemodell in (1) eine Sedimentschicht,
die in Anlehnung an das vorhandene Dichtemodell des Weddell Meeres eine Dichte von
2.20·103 kg/m3 zugewiesen wurde (Jokat et al., 2004), (2) eine ozeanische Kruste mit der
Dichte 2.85·103 kg/m3 und (3) einem Mantel, der mit 3.25·103 kg/m3 modelliert wur-
de und somit leichter ist als der kontinentale Mantel. Durch diese Manteldichte konnte
das Niveau der Schweremesswerte angeglichen werden. Eine Dichte von 3.30·103 kg/m3
fu¨r den ozeanischen Mantel ha¨tte zu einer verha¨ltnisma¨ßig gro¨ßeren ozeanischen Kru-
stenma¨chtigkeit gefu¨hrt, die nicht mit den Randbedingungen aus der Refraktionsseismik
vereinbar gewesen wa¨re.
Fu¨r die Modellierung des Kontinent-Ozean-U¨berganges (continent-ocean-transition, COT )
wurde auf die Implementierung mehrerer kleiner Ko¨rper mit unterschiedlichen Dichten
zur Simulation eines horizontalen Geschwindigkeitskontrastes verzichtet. Es lagen auch
hier zu wenig Detailinformationen vor. Die Zahl der Freiheitsgrade wurde dadurch nicht
unno¨tig erho¨ht. Der COT wurde durch direkt angrenzende Modellko¨rper realisiert, die
jeweils konstante, aber unterschiedliche Dichten hatten.
4.5.2 Bougueranomalien und Residuen
Die gemessene und modellierte BA sind in den Abb. 4.5-9a+b dargestellt. Der Unterschied
zwischen beiden Anomalien wird in der Residuenkarte in Abb. 4.5-9c verdeutlicht. Es
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Tabelle 4.5-T1: Tabellarische U¨bersicht der modellierten Dichten (siehe auch Abb. 4.5-7+4.5-8).
Abku¨rzungen der geologischen Einheiten sind: GRU, Grunehogna-Kraton; MP, Maudheim-Provinz;
ANT, Ostantarktischer Kraton.
Schicht Modellko¨rper Dichte westl.DML Dichte zentr.DML
























zeigen sich großfla¨chige Bereiche mit sowohl positiven als auch negativen Residuen, die in
der Gro¨ßenordung von ± 60-80 mGal liegen. In Abschnitt 4.4.1 wurden bereits mo¨gliche
Fehlerquellen erla¨utert, die ein ho¨heres Residuum erwarten lassen.
Ein ausgepra¨gtes positives Residuum erstreckt sich entlang der Ku¨ste bis zum vorgelager-
ten Schelfeisbereich, dessen no¨rdliche Grenze sich im Verlauf dieses Residuum abzeich-
net. Es kann durch die verwendeten Datensa¨tze ETOPO2 und RAMP, die in Abschitt
4.2.1 vorgestellt wurden, erkla¨rt werden. Beide Datensa¨tze basieren auf satellitengestu¨tz-
ten Messungen, fu¨r die im Schelfeisgebiet durch die gezeitenabha¨ngige kontinuierliche
vertikale Bewegung eine dynamische Korrektur notwendig wa¨re. Su¨dlich der grounding
line4 wurde fu¨r das Erstellen der kontinentalseitigen Topographie der RAMP-Datensatz
verwendet. Dieser hat allerdings im Bereich der Ku¨ste einen Ho¨henfehler von bis zu
300 m (Ch. Wesche, 2007, pers. Mitt.), da dort die Ho¨henwerte von altem Kartenmaterial
abdigitalisiert und mit den gemessenen Satellitendaten kombiniert wurden.
Ein negatives Residuum der Gro¨ßenordnung von -40 mGal erstreckt sich entlang der
Gebirgszu¨ge. Zum einen kann diese durch den hochfrequenten Anteil des Potentialfel-
des erkla¨rt werden, der sich durch eine Messung in Quellna¨he erfassen la¨sst. Um diese




Abbildung 4.5-9: Gemessene und modellierte Bougueranomalie sowie deren Residuum. a) zeigt die
gemessene Bougueranomalie fu¨r das Untersuchungsgebiet, in b) ist die durch Triangulation ermittelte
Bougueranomalie abgebildet. Unterschiede zwischen beiden Datensa¨tzen zeigt das Residuum in c). Es zei-
gen sich großfla¨chige Bereiche mit positiven (entlang der Ku¨ste) und negativen (entlang der Gebirgszu¨ge)
Residuen.
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auch oberfla¨chennahe Strukturen beru¨cksichtigt. Mit den wenigen vorliegenden Rand-
bedingungen la¨sst sich das allerdings nicht realisieren. Zum anderen kann die fehlende
Terrainkorrektur einen Beitrag zum Residuum geleistet haben (siehe Abschnitt 4.4.1).
Fu¨r den ozeanischen Bereich kann - abgesehen von Gebieten mit Schelfeis - eine Genauig-
keit u¨ber ca. ±20 mGal erreicht werden. Fu¨r den kontinentalen Bereich - exklusive
den Ku¨sten- und Gebirgsregionen - betra¨gt das Residuum ebenfalls ca. ±20 mGal. Ei-
ne Ha¨ufigkeitsverteilung der auftretenden Abweichungen fu¨r das gesamte Modell zeigt
Abb. 4.5-10. Beinahe die Ha¨lfte aller Messwerte (45%) weichen um ho¨chstens ±10 mGal
von der modellierten Bouguerschwere ab. Mehr als 72% der gemessenen Schwerewerte
haben ein Residuum von ho¨chstens ±20 mGal. Fu¨r einen einzelnen Messwert kann eine
Standardabweichung von 29 mGal angegeben werden.
Abbildung 4.5-10: Ha¨ufigkeitsverteilung. Mehr als 72% aller modellierten Bouguerschwerewerte weichen




Das Ziel dieser 3D-Modellierung war, durch den regionalen Anteil der Bougueranomalie
eine Aussage u¨ber die Krustenma¨chtigkeiten des DML zu erhalten. Sie sind in Abbil-
dung 4.5-11 dargestellt. Durch die zwei seismischen Profile im marinen Bereich konn-
te der U¨bergang von der kontinentalen Kruste zur ozeanischen festgelegt werden. Er
verla¨uft in etwa zwischen den Isolinien 20 und 16 km. Die Krustenma¨chtigkeit des Weddell
Meeres erreicht im nordwestlichen Teil mit 10 km ein Minimum und nimmt in Richtung
des Kontinents kontinuierlich zu. Die verdickte Kruste, die als Randbedingung in das
Modell einging (Jokat et al., 2004), konnte mit der Schweremodellierung besta¨tigt werden.
Am no¨rdlichen Ende des seismischen Profiles 96100 erreicht die Kruste eine Ma¨chtigkeit
von 10 km. Wie von Mutter & Mutter (1993) bereits angedeutet, ist sie im Vergleich mit
anderen ozeanischen Krustenma¨chtigkeiten um 2-3 km ausgepra¨gter.
Die Kruste der Lazarev See ist im Vergleich zu der des Weddell Meeres ma¨chtiger. Be-
sonders auffallend zeichnet sich der Astrid-Ru¨cken ab, der im o¨stlichen Teil der Lazarev
See liegt. Hier nimmt die Krustenma¨chtigkeit von 32 km (kontinentalseitig) u¨ber eine
Distanz von ca. 200 km auf ungefa¨hr 16 km ab, was einer Steigung von 8% an der Moho-
Topographie entspricht.
Ein Vergleich mit globalen Ma¨chtigkeiten fu¨r eine ozeanische Kruste, die sich zwischen
6-8 km bewegen (Solomom & Toomey, 1992), zeigt, dass der gesamte ozeanische Bereich
des DML durch eine ma¨chtigere Kruste charakterisiert wird. Die voneinander abweichen-
den Krustenma¨chtigkeiten fu¨r das westliche und zentrale DML weisen auf eine unter-
schiedliche tektonische Entwicklungsgeschichte hin.
Kontinentalseitig nimmt die Krustenma¨chtigkeit vom Ku¨stenbereich in su¨dliche Rich-
tung kontinuierlich zu. Die Krustenma¨chtigkeit des Ostantarktischen Kratons unterschei-
det sich leicht fu¨r das westliche und zentrale DML. Im zentralen DML erreicht sie eine
Dicke von ca. 48 km, wohingegen im westlichen DML ca. 50 km erreicht werden. Diese
Werte sind jedoch (vor allem su¨dlich der Gebirgszu¨ge) durch keine Randbedingungen
belegt. Fu¨r die geologischen Einheiten Plattformen und Schilde wird von Christensen &
Mooney (1995) eine durchschnittliche Krustenma¨chtigkeit von 41.5 km angegeben. Ein
Versuch, diese Werte als Randbedingungen fu¨r den Ostantarktischen Kraton anzunehmen
und damit das Niveau der Schwerewerte anzupassen, fu¨hrte auf eine unrealistisch niedrige
Dichte der Unterkruste von kleiner 2.80·103 kg/m3.
Die Krustenma¨chtigkeit unterhalb der Orogene im gesamten Untersuchungsgebiet neh-
men Werte zwischen 46 und 50 km an. Sie sind somit vergleichbar mit der durch-
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schnittlichen Krustenma¨chtigkeit unterhalb von Orogenen, die nach Christensen & Moo-
ney (1995) bei 46.3 km liegt. Es deutet sich fu¨r das Wohlthat-Massiv und die Heime-
frontfjella eine Gebirgswurzel an, die jedoch aufgrund der in Abschnitt 4.4.1 dargelegten
Unsicherheiten und der fehlenden Randbedingung su¨dlich der Gebirgszu¨ge eher spekula-
tiv ist.
Festzuhalten bleibt, dass sich mit den beiden Dichtemodellen fu¨r das westliche und
zentrale DML das Niveau der gemessenen Schwerewerte sehr gut angleichen la¨sst. Die
gewa¨hlten Dichtewerte liegen in realistischen Wertebereichen.
Abbildung 4.5-11: Karte der Krustenma¨chtigkeiten des Dronning Maud Landes (DML). Abku¨rzungen




Mithilfe der Bougueranomalie wurde der kontinentale und ozeanische Bereich des Dron-
ning Maud Landes hinsichtlich der Krustenma¨chtigkeiten modelliert. Dazu wurde das
Messgebiet in 23 vertikale von Nord nach Su¨d orientierte Ebenen aufgeteilt. Fu¨r das
westliche und zentrale DML wurden Ebenenmodelle verwendet, die sich in ihren Dichten
leicht unterscheiden. Der strukturelle Aufbau der Ebenen wurde aufgrund der geringen
Anzahl an Randbedingungen sehr einfach gehalten, wobei alle angenommenen Dichten
in realistischen Gro¨ßenordnungen liegen.
Als Randbedingungen standen fu¨r den marinen Teil zwei seismische Profile zur Verfu¨gung.
Eines fu¨r das Weddell Meer und ein weiteres fu¨r die Lazarev See. Kontinentalseitig wur-
den seismische Detailinformationen beru¨cksichtigt, die aus refraktionsseismischen Experi-
menten und durch die Berechnung von Receiver Funktionen resultierten.
Die als Randbedingung angenommene verdickte ozeanische Kruste konnte mit den ein-
fachen Krustenmodellen gut modelliert werden. Die Ma¨chtigkeit der ozeanischen Kruste
ist daher fu¨r den gesamten marinen Bereich des DML um wenige Kilometer ausgepra¨gter
als die in der Literatur zitierten Werte von 6-8 km (Solomom & Toomey, 1992). Fu¨r das
Weddell Meer liegt die Krustenma¨chtigkeit bei ca. 10 km, wohingegen die ozeanische
Kruste der Lazarev See ca. 12 km ma¨chtig ist. Der Unterschied weist auf eine unter-
schiedliche tektonische Entwicklungsgeschichte hin.
Kontinentalseitig nimmt die Krustenma¨chtigkeit im gesamten DML von der Ku¨ste aus
in Richtung Su¨den kontinuierlich zu. Im Ku¨stenbereich wurde eine ca. 32 km ma¨chtige
Kruste modelliert. Unterhalb der Gebirgszu¨ge der Heimefrontfjella und des Wohlthat-
Massives erreicht die Kruste eine Ma¨chtigkeit zwischen 46 und 50 km. Damit werden
die Gebirge des DML mit anderen vergleichbar. Christensen & Mooney (1995) geben ei-
ne mittlere Krustenma¨chtigkeit unterhalb Orogene von 46.3 km an. Der su¨dlich an die
Orogene anschließende Ostantarktische Kraton hat im gesamten DML eine Krustema¨chtig-
keit von ca. 48 bis 50 km. Diese Ma¨chtigkeiten liegen u¨ber dem Durchschnittswert, der
fu¨r Plattformen/Schilde mit 41.1 km angegeben wird (Christensen & Mooney, 1995).
Fu¨r die Berechnung der Bougueranomalie, die Werte zwischen 350 mGal im kontinentalen
Bereich und -250 mGal im ozeanischen Teil des Untersuchungsgebietes annimmt, wurden
Datensa¨tze verwendet, die gro¨ßere Unsicherheiten aufweisen. Durch eine Abscha¨tzung
der Fehler kann die kontinentale Krustenma¨chtigkeit auf ±5 km und die ozeanische auf
±2-3 km angegeben werden. Es bleibt festzuhalten, dass die verwendeten Dichtemodel-
le das Niveau der gemessenen Schwerewerte zwar gut anpassen, jedoch aufgrund der
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geringen Anzahl an Randbedingungen nicht eindeutig sind. Eine beispielsweise niedrigere
Manteldichte ha¨tte bei gleichzeitiger Erho¨hung der Dichte von Ober- und/oder Unter-
kruste zur gleichen errechneten Schwere gefu¨hrt.
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Im Rahmen dieser Arbeit wurde durch die Kombination der geophysikalischen Disziplinen
Seismologie, Refraktionsseismik und Gravimetrie dazu beigetragen, den tieferen Unter-
grund sowie die tektonische Entwicklungsgeschichte des Untersuchungsgebietes Dronning
Maud Land, Antarktis, besser zu verstehen. Die extrem rauen klimatischen
Bedingungen erschweren nicht nur die Datenerhebung im Feld, sondern wirken sich zu-
dem auf die Auswertung aus. Beispielsweise ist fu¨r die Seismologie (noch) nicht gekla¨rt,
welchen Einfluss die ma¨chtige Eisschicht vor allem auf die ho¨her frequenten Signale
wie beispielsweise P-Wellen hat. Hinsichtlich der Modellierung von Schwerewerten sind
ho¨here Fehler aufgrund des fehlenden digitalen Ho¨henmodells, das fu¨r eine Terrain-
korrektur beno¨tigt wird, anzusetzen. Die Unsicherheiten sind allerdings bei weitem nicht
so groß, als dass sie die Interpretation regionaler, großra¨umiger Strukturen in der Litho-
spha¨re ausschließen - vor allem dann nicht, wenn eine Kombination der vorliegenden geo-
physikalischen Daten und deren gemeinsame Interpretation sich gegenseitig (unter)stu¨tzen.
Zwei seismologische Methoden wurden erstmalig auf einen Datensatz angewendet, der
durch ein tempora¨res seismographisches Stationsnetz im Dronning Maud Land erhoben
worden war. Zum einen erfolgte eine Untersuchung der seismischen Anisotropie und zum
anderen wurden Receiver Funktionen fu¨r die Bestimmung von Krustenma¨chtigkeiten be-
rechnet. Vor allem die Auswertung der seismischen Anisotropie wurde dahingehend ein-
gerichtet, dass sie zuku¨nftig im Routinebetrieb auf weitere Datensa¨tze eingesetzt werden
kann.
Im Speziellen wurde durch die Untersuchung seismischer Anisotropie auf vergange-
ne und rezente großfla¨chige Deformationsprozesse im Oberen Erdmantel geschlossen. Die
71
Zusammenfassung
Ergebnisse sind im großra¨umig ausgedehnten Untersuchungsgebiet nicht einheitlich und
zeigen unterschiedliche Charakteristika. Gemeinsam haben sie jedoch ihre Ursache in den
vergangenen Deformationsprozessen und nicht in rezenter Plattenbewegung. Die Unter-
suchung zeigte weiterhin:
1. Die anisotropen Strukturen der Lithospha¨re folgen den Gebirgszu¨gen, was auf
eine starke Verbindung zwischen dem Oberen Mantel und der Kruste wa¨hrend der
Orogenesen schließen la¨sst.
2. Die abrupten Richtungsa¨nderungen der Schnellen Achsen in der Umgebung der
Heimefront Scherzone verweisen auf eine Suturzone, welche die mesoproterozoische
Maudheim-Provinz von dem panafrikanisch u¨berpra¨gten Teil des Ostantarktischen
Kratons durch die gesamte Lithospha¨re hindurch trennt.
3. Fu¨r die russische Station Novolazarevskaya (Novo) im zentralen DML erkla¨rt ein
doppelschichtiges Anisotropiemodell des Oberen Mantels die beobachtete Aufspal-
tung der Scherwellen. Die Minerale der oberen Schicht wurden bei der Bildung
des Großkontinentes Gondwana im Mesoproterozoikum eingeregelt, wa¨hrend die
Charakteristik der unteren Schicht eine Verbindung zum Zerfall Gondwanas im
Jura herstellt.
4. Die Aufzeichnungen von Stationen, die weiter su¨dlich im Landesinneren aufge-
stellt wurden, geben durch eine Inversion von Wellenformen keinen Hinweis auf
ein doppelschichtiges Anisotropiemodell des Oberen Mantels.
5. Inkonsistente Einzelmessungen und eine Vielzahl an nicht aufgespaltenen Scherwel-
len (= scheinbare Isotropie) in den Aufzeichnungen der su¨dafrikanischen Station
Sanae IV (SNAA) verweisen auf einen komplizierten Untergrund.
Durch die Kombination ausRefraktionsseismik und der Berechnung von Receiver Funk-
tionen konnten neue Erkenntnisse zum Aufbau der kontinentalen Kruste ermittelt wer-
den. Erstmalig wurde im Untersuchungsgebiet die seismologische Methode der Berech-
nung von Receiver Funktionen angewandt. Hierdurch wurden Krustenma¨chtigkeiten sowie
Verha¨ltnisse aus Kompressions- und Scherwellengeschwindigkeit (vp/vs) unterhalb seis-
mologischer Stationen bestimmt. Folgendes la¨sst sich ableiten:
1. Die Kruste nimmt im DML von der Ku¨ste ausgehend in Richtung der su¨dlich gele-
genen Gebirgszu¨ge von ca. 40 km bis auf ca. 50 km kontinuierlich zu. Die einzelnen
geologischen Formationen wie beispielsweise Gebirgszu¨ge oder Bereiche undefor-




2. Die vp/vs-Verha¨ltnisse sind im Untersuchungsgebiet nicht einheitlich. Fu¨r das
Wohlthat-Massiv und Novo (zentrales DML) weist ein niedriges vp/vs-Verha¨ltnis
von 1.67 auf eine quarzreiche (felsische) Kruste hin, wa¨hrend die Kruste unterhalb
des Weigel-Nunataks (westliches DML) durch das ho¨here vp/vs-Verha¨ltnis von 1.72
dem Durchschnittswert einer kontinentalen Kruste nahe kommt. Fu¨r die Station
SNAA erkla¨ren jurassische Intrusionen aus Basalt in der Kruste das erho¨hte vp/vs-
Verha¨ltnis von 1.80.
3. Ein Vergleich der ermittelten Krustenstrukturen mit denen anderer Fragmente
Gondwanas zeigt eine starke A¨hnlichkeit.
4. Ein Krustenmodell senkrecht zum Kottasgebirge, das durch die Auswertung eines
refraktionsseismischen Experimentes ermittelt wurde, zeigt durch eine 7 km hohe
Stufe in der Mohotopographie eine deutliche Trennung zwischen dem Kottasgebirge
und dem su¨dlich anschließenden Ostantarktischen Kraton. Die Beobachtung einer
Sutur ist konsistent mit den Ergebnissen der seismischen Anisotropie.
Mithilfe einer 3D-Schweremodellierung konnte erstmalig eine fla¨chendeckende Kartie-
rung des U¨berganges von der Kruste zum tiefer liegenden Mantel durch Modellierung
des langwelligen Anteiles der Bougueranomalie erstellt werden. Das modellierte Gebiet
umfasst sowohl den kontinentalen als auch marinen Teil des Dronning Maud Landes. Die
neuen Erkenntnisse der Krustencharakteristik, insbesondere die ermittelten Krusten-
ma¨chtigkeiten und bereits publizierte Krustenquerschnitte, begrenzten die Modellierung
in ihrem Freiheitsgrad. Da das modellierte Gebiet sehr groß ist und nur eine geringe
Anzahl an Randbedingungen vorlag, erfolgte die Modellierung mit einem sehr einfach
gehaltenen Krustenmodell. Dadurch wurde die Zahl der Freiheitsgrade eingeschra¨nkt um
eine U¨berinterpretation zu vermeiden. Gleichzeitig verbietet es allerdings eine detaillierte
Modellierung lokaler (auch oberfla¨chennaher) Krustenstrukturen. Folgendes bleibt fest-
zuhalten:
1. Die Kruste der Lazarev See ist um ca. 2 km ma¨chtiger als die des Weddell Meeres,
wo eine ca. 10 km ma¨chtige Kruste ermittelt wurde. Die unterschiedlichen Krusten-
ma¨chtigkeiten verweisen auf eine unterschiedliche tektonische Entwicklungsgeschich-
te der marinen Gebiete.
2. Unterhalb der Gebirgszu¨ge Heimefrontfjella im westlichen DML und Wohlthat-
Massiv im zentralen DML ist die Kruste zwischen 46 und 50 km ma¨chtig. Diese
Gro¨ßenordung verweist auf eine durchschnittliche orogene Krustenma¨chtigkeit. Un-
ter den Gebirgszu¨gen befinden sich zwar verdickte Krusten, sie lassen sich allerdings
aufgrund fehlender seismischer Detailinformationen nicht zweifelsfrei als klassische
Gebirgswurzeln definieren. Sie ko¨nnen jedoch auch nicht ausgeschlossen werden.
73
Zusammenfassung
3. Den Ostantarktischen Kraton kennzeichnet eine Krustenma¨chtigkeit von 48 bis
50 km. Diese Werte sind im Vergleich mit dem Durchschnittswert fu¨r Plattfor-
men/Schilde zu hoch. In der Angleichung des Schwereniveaus durch Variation der
Mohotiefe des Ostantarktischen Kratons gingen jedoch keine Randbedingungen ein.
Abschließend la¨sst sich sagen, dass die gewa¨hlten Dichten alle in realistischen Werte-
bereichen liegen und sich der langwellige Anteil der Bougueranomalie mit dem einfach
gehaltenen Aufbau des Krustenmodells sehr gut modellieren ließ.
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Die Erforschung Antarktikas geht nur langsam voran, was hauptsa¨chlich an den extre-
men Klimabedingungen liegt, die den weißen Kontinent unzuga¨nglich machen. Da im
Vergleich mit anderen Kontinenten sehr wenig u¨ber Antarktika bekannt ist, ist natu¨rlich
der Bedarf umso gro¨ßer, mit etablierten Anwendungen und Methoden den Kontinent zu
erschließen. Es wu¨rde den Rahmen dieses Kapitels sprengen, all das potentiell Machbare
aufzuza¨hlen, daher beschra¨nkt sich dieser Ausblick auf ein paar wesentliche Punkte, die
zum grundsa¨tzlichen Versta¨ndnis beitragen ko¨nnten.
Als große Einschra¨nkung ist die zeitliche Begrenzung der tempora¨ren Datenaufzeich-
nungen anzusehen, die dieser Dissertation zur Verfu¨gung standen. Die Auswertung der
Daten der tempora¨ren seismographischen Stationen zeigte, dass eine dreiwo¨chige Re-
gistrierung lediglich ausreicht, um erste Ergebnisse zu erhalten und diese mit vorhan-
denem Wissen in Verbindung zu bringen. Es ist jedoch fu¨r das Aufstellen neuer Theori-
en/Aspekte oder eine Erweiterung der Grundlagen nicht ausreichend. Mit verha¨ltnisma¨ßig
geringem Aufwand ließen sich weitere seismographische Stationen aufstellen, die jedoch
mindestens ein halbes Jahr lang - besser ganzja¨hrig - in Betrieb sein sollten, um eine
ausreichende Anzahl an Erdbeben aufzuzeichnen. Neben der la¨ngeren Registrierzeit ist
ein dichteres Stationsnetz wu¨nschenswert, um gegebenenfalls die Diskussion auf lokale
Strukturen zu erweitern.
Im Hinblick auf die Berechnung von Receiver Funktionen in der Antarktis muss grund-
legend gekla¨rt werden, in welcher Form die Eisschicht auf die teleseismischen Wellen
einwirkt. Auch wenn seismographische Stationen auf Fels aufgestellt werden, so ist die
na¨here Umgebung nicht eisfrei. Von Bedeutung ist dies fu¨r die (schwachen) Multiplen,
die abseits der Registrierstation reflektiert werden und dort eventuell mit Eiswellen inter-
ferieren. Dieser methodische Aspekt ko¨nnte beispielsweise durch Modellierung des Wel-
lenfeldes mit Hilfe finiter Elemente untersucht werden.
Einem kritischen Blick blieb nicht verborgen, dass an Stellen, die eine genaue Kenntnis
physikalischer Parameter erforderten, Annahmen gemacht werden mussten. Beispielsweise
wurde bei der Bestimmung von Receiver Funktionen die globale durchschnittliche Kom-
pressionswellengeschwindigkeit der Kruste angenommen, die jedoch nicht mit der lokalen
u¨bereinstimmen muss. Mit einer dichteren Verteilung von refraktionsseismischen Expe-
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rimenten ließe sich die Geschwindigkeitsstruktur fu¨r P- und sogar S-Wellen erschließen,
die dann wiederum zur Berechnung von Receiver Funktionen verwendet werden ko¨nnten.
Vielversprechend zur Kartierung von Mantel-Diskontinuita¨ten (z.B. 410-km und 660-km)
und auch der Moho ist die Anwendung von Sp-Receiver Funktionen. Diese nutzen die Kon-
version einer S-Welle zur P-Welle. Die Eisschicht beeintra¨chtigt die S-Wellen aufgrund
ihrer gro¨ßeren Wellenla¨nge nicht. Da die konvertierten Signale jedoch noch schwa¨cher
sind als die der Ps-Receiver Funktion, kann eine Aussage u¨ber den tieferen Untergrund
nur dann gemacht werden, wenn viele einzelne Sp-Receiver Funktionen gestapelt werden.
Das wiederum ist untrennbar verbunden mit la¨ngeren Registrierzeiten.
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Anhang
A Publikation I - Seismische Anisotropie
Die Vero¨ffentlichung ’Seismic anisotropy beneath Dronning Maud Land, Antarctica, re-
vealed by shear wave splitting’ erschien am 11. Oktober 2007 in der Zeitschrift Geophysical
Journal International, Vol.:171(1), S. 339-351, doi:10.111/j.1365-246X.2007.03519.x und
ist auf den nachfolgenden Seiten aufgefu¨hrt.
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Anhang
B Publikation II - Krustenstruktur
Die Publikation ’Seismic imaging of the crust beneath Dronning Maud Land, East
Antarctica’, im Review bei Geophysical Journal International, ist auf den nachfolgen-
den Seiten aufgefu¨hrt.
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